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RESUME
Les dépôts de sulfures massifs volcanogènes de type Mattabi et les formations de fer
carbonatées sont localisés dans la partie supérieure du Groupe de Hunter Mine qui fait partie
de la zone volcanique nord de la Sous-province de l'Abitibi. Les unités encaissantes sont
composées d'une alternance de coulées felsiques massives et fragmentaires entre lesquelles
s'intercalent de petites unités de tuf-chert. Ces unités sont surmontées par une succession de
coulées mafiques massives et coussinées du Groupe de Stoughton-Roquemaure. Le faible
degré de métamorphisme fait de ces deux groupes un véritable exemple pour la
compréhension des dépôts anciens.
La partie supérieure du Groupe de Hunter Mine a été le siège de plusieurs activités
hydrothermales qui ont eu pour conséquence la formation de plusieurs indices minéralisés.
En utilisant les relations de recoupement entre les veines et les altérations pénétratives, il est
possible d'établir un ordre de succession entre les différentes altérations: séricitisation,
silicification, carbonatation, chloritisation et albitisation. La carbonatation et la chloritisation
sont les plus importantes. La silicification est répandue et latéralement continue. Elle a
contribuée à la formation des cherts et de la couverture de silicification. Cette couverture de
silicification va jouer un rôle de barrière imperméable dans la circulation des fluides
hydrothermaux. La carbonatation est de loin l'altération la plus répandue. Elle remplace
totalement ou partiellement les unités felsiques fragmentaires et les tuf-cherts ou elle forme
des couches de plusieurs mètres d'épaisseur. La carbonatation a débuté par l'ankérite et s'est
achevée avec la sidérite dont la phase finale est accompagnée par la chloritisation et
Y albitisation. L'analyse chimique des chlorites a montré qu'elle est constituée de ripidolite et
de pseudothuringite. La présence de ces minéraux riches en fer peut être attribuée à un
mélange continu de l'eau de mer engorgée dans les roches felsiques fragmentaires et le fluide
hydrothermal à basse température et à pH acide modéré. La minéralisation, liée à ces
dernières phases d'altération, montre également des textures primaires de basses
températures.
Les indices minéralisés consistent essentiellement en marcassite, pyrite et hématite.
Les sulfures sont soit massifs, disséminés ou sous forme de veines d'allure dendritique. La
Ill
marcassite et la pyrite présentent diverses textures primaires de formation telles que les
textures colloformes, sphérolitiques, framboïdales, automorphes, crustiformes et possèdent
des compositions relativement voisines. Ces textures représentent une phase précoce de
formation. L'attaque à l'acide des masses colloformes révèle que leur structure interne est
litée et constituée soit de cristaux de fibres radiales en croissance soit d'agrégats de cristaux.
Leur surface externe est couverte d'une couche de pyrite crustiforme. Quant aux textures
sphérolitiques, elles se développent autour de deux ou plusieurs microcristaux de pyrite.
L'hématite constitue la dernière phase de minéralisation. Elle se produit sous forme de
remplacement de carbonates, de marcassite et de pyrite.
Les formations de fer ont un aspect rubané et sont constituées de petites bandes de
chert continues ou déformées, interlitées ou non dans une matrice de sidérite±ankérite. La
présence de vestige de tuf dans la matrice à sidérite±ankérite suggère que la sidérite résulte du
remplacement des tufs. Ces minéraux ont été reconnus comme des minéraux d'altération des
unités felsiques fragmentaires et une origine hydrothermale leur a été attribuée. Le fer était
ajouté aux formations de fer durant cette altération. L'association des formations de fer du
GHM avec les unités volcaniques et leur origine hydrothermale s'apparentent aux formations
de fer de type Algoma, mais à la différente de cette dernière, les formations de fer du GHM
sont le résultat du remplacement des tufs.
La comparaison des dépôts de la partie supérieure du GHM avec ceux de la formation
de Sainte Hélène dans la région de Wawa, en Ontario, a permis de mieux comprendre les
processus de mise en place et d'établir un modèle de formation de la minéralisation et des
altérations du GHM.
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Les gisements de sulfures massifs volcanogènes (SMV) archéens sont importants
pour les dépôts de Cu-Zn et sont bien représentés dans la Sous-province de l'Abitibi.
Plusieurs dépôts notamment ceux de MiUenbach-Amulet-Vauze dans la région de Rouyn-
Noranda (Riverin et Hodgson 1980; Knuckey et al. 1982; Gibson et al. 1983), de Mattagami
(MacGeehan 1978; Costa et al. 1983), les dépôts de Cu-Zn de Detour à Brouillan (Deptuck et
al. 1982) et autres ont été étudiés en détail. Ces études ont permis à Morton et Franklin
(1987) de classifier les SMV archéens en deux types: 1) type Noranda et 2) type Mattabi.
Cependant, malgré toutes les études, différentes opinions coexistent à savoir: 1) la genèse de
mise en place des SMV, 2) le mode de formation, 3) la structure des dépôts et 4) la
classification des dépôts. C'est donc dans cette différence d'opinion que cette étude a été
initiée pour clarifier, illustrer et apporter des éléments à la compréhension des dépôts de
SMV. Le Groupe de Hunter Mine (GHM), peu déformé avec un métamorphisme de faible
degré, est un exemple intéressant. Bien que les premiers gisements connus datent des années
50, le GHM est encore mal connus et mérite une étude plus approfondie.
Les dépôts de SMV peuvent se produire en association avec des formations de fer. Si
les SMV sont directement liés aux roches volcaniques, les formations, quant à elles, sont
associées: 1) soit aux séquences volcano-sédimentaires dans les bassins profonds et
caractérisent le type Algoma, 2) soit aux roches sédimentaires dans les bassins peu profonds
et caractérisent le type Lac Supérieur. L'origine et la genèse des formations de fer ont été
documentées par plusieurs auteurs (Gross 1965; James 1969; Goodwin 1970; 1973; Gross
1973; Fralick et al. 1989; Simonson 1985; Dimroth 1986; Sugitani 1992; De Ronde et al.
1994). Les divergences fondamentales qui opposent la plupart des auteurs résident
essentiellement au niveau: 1) de l'environnement de dépôt, 2) de l'origine des formations et
3) le mode de formation.
Les dépôts de sulfures massifs volcanogènes de la Sous-province de l'Abitibi sont en
majorité regroupés dans les dépôts de type Noranda alors que le type Mattabi est plus
commun dans la Sous-province de Wabigoon en Ontario. De même, les formations de fer de
type Algoma sont peu évoquées dans la Sous-province de l'Abitibi. La partie supérieure du
Groupe de Hunter Mine, située dans cette Sous-province de l'Abitibi, offre une opportunité
intéressante et unique d'investigation des dépôts de sulfures massifs volcanogènes de type
Mattabi reliés à une formation de fer de type Algoma.
Le but de cette étude est de caractériser les indices de sulfures massifs de la partie
supérieure du GHM en tenant compte des roches encaissantes, des altérations, de la
minéralogie et de la texture de la minéralisation ainsi que de l'évolution des formations de fer
autour des sulfures massifs. Tous ces éléments, permettront d'élaborer un modèle de mise
en place.
1-1. Problématique
La Province du Supérieur possède une très grande diversité de contextes
métallogéniques qui en font l'une des plus importantes sources archéennes de minéralisation
(Franklin et Thorpe 1982). Les principaux types de minéralisation rencontrés sont les dépôts
de Ni-Cu associés aux roches ultramafiques et gabbros, les formations de fer, les dépôts d'or
épi- et syngénétiques et les dépôts de sulfures massifs volcanogènes. La Sous-province de
l'Abitibi est surtout reconnue pour ses dépôts aurifères ainsi que ses sulfures massifs.
1.1.1 Les sulfures massifs volcanogènes (SMV)
Les dépôts de sulfures massifs volcanogènes sont communs dans la Sous-province de
l'Abitibi et sont généralement liés aux roches volcaniques felsiques. Les principaux dépôts
(Figure 1.1) sont spatialement regroupés en plusieurs districts miniers (Gibson et Watkinson
1990; MacGeehan et al. 1981; Piché et al. 1990) et la plupart d'entre eux ont été associés à
des contextes volcanogènes archéens. Toutefois, des études récentes indiquent que des
similitudes existent entre ces dépôts anciens et certains dépôts modernes (Riverin et Hodgson
1980; Lydon 1984).
Les modèles descriptifs et génétiques ont compilés par Lydon (1984). Les SMV sont
une partie intégrante des processus volcaniques. Ils semblent être le produit d'un type
spécialisé de système hydrothermal dans un environnement volcanique sous-marin (Lydon
1984).
Un gisement typique de sulfures massifs est constitué d'une lentille minéralisée
concordante, au-dessus d'une zone à filonnets discordante ou stockwerk à l'intérieur d'une
cheminée d'altération (Lydon 1984, 1988 ). La cheminée d'altération hydrothermale typique
comprend un noyau fortement chloritise qui passe graduellement vers l'extérieur à une zone
séricitisée (Franklin et al. 1981; Lydon 1984, 1988; Morton et Franklin 1987). Ce type de
distribution se rencontre dans le gisement de type Noranda (Morton et Franklin 1987). Dans
d'autres types de dépôts comme celui du type Mattabi (Morton et Franklin 1987), cette
zonation est absente et la distribution des minéraux se fait à travers la zone d'altération semi-
80' 00" ' Sous-province Opatica 74s 00'.










SPA = SOUS- PROVINCE D1 ABITIBI
carte index
Figure 1.1: Carte des ensembles de roches formant la ceinture de roches vertes d'Abitibi
au Québec, et les grandes zones de sulfures massifs volcanogenes (modifiée
de Daigneault et Archambault 1990)
6concordante avec une zone d'intense silicifîcation réduite dans la partie supérieure (Morton et
Franklin 1987). Les carbonates ferrifères tels que sidérite et ankérite sont typiques de la
cheminée d'altération de ce type de dépôt.
Plusieurs approches ont été utilisées pour classifier les gisements de SMV (tableau 1).
Ces classifications sont basées soit sur: 1) le type de minéralisation, 2) l'environnement
tectonique, 3) l'âge du gisement.
Les gisements de SMV anciens et les dépôts modernes montrent également des
caractères similaires au niveau textural. L'une des similitudes les plus caractéristiques semble
être la texture des minéraux. En effet, certaines textures reconnues dans les gisements actuels
et retrouvées dans les gisements anciens ont été qualifiées comme étant des textures primaires
(Craig 1981; Frater 1985; Sassano et Schrijver 1989; Grenne et Vokes 1990: Gu et McClay
1992) et formées à basses températures (Ames et al. 1993). Parmi celles-ci, on retrouve la
texture framboïdale, la texture colloforme et certaines textures automorphes. La répartition
spatiale des deux premières textures semble être très caractéristique des zones de SMV. La
préservation de ces textures dans un dépôt pourrait permettre non seulement de mieux
comprendre les processus métallogéniques et les mécanismes de formation, mais également
d'offrir un véritable guide pour la prospection minérale. Le GHM, peu déformé avec un
métamorphisme de bas grade, est un site propice pour tester la présence de ces textures
primaires et par conséquent, d'évaluer la température des fluides hydrothermaux qui
produisaient la minéralisation.
Ce présent mémoire tentera de vérifier si les indices de sulfures massifs du GHM
s'intègrent bien dans les modèles déjà proposés (Franklin et al. 1981; Morton et Franklin
1987). Toutefois, les travaux de reconnaissance menés par la compagnie Noranda Limitée








































Pyrite cuprifère (principalement Phanérozoïque)
(Gariépy 1992) ont rapporté la présence de plusieurs horizons felsiques autoclastiques altérés
en carbonates de fer et minéralisés et des horizons silicifiés dans la partie supérieure du
GHM. Les travaux de Mueller et White (1992) ont rapporté également plusieurs horizons
silicifiés et des formations de fer.
1.1.2 Les formations de fer
Les dépôts de sulfures massifs sont souvent trouvés en association avec les
formations de fer. De telles associations ont été moins évoquées dans la Sous-province de
FAbitibi. Néanmoins les formations de fer sont très largement réparties dans toutes les
régions des boucliers précambriens. Elles sont également communes à plusieurs
environnements géologiques. Il ressort des synthèses de plusieurs auteurs que les
formations de fer des séquences supracrastales archéennes se classent dans les formations de
fer de type Algoma (Gross 1965, 1983) et dans les formations de fer pélagiques (Dimroth
1986).
Les formations de type Algoma, typiques des dépôts de la Province du Supérieur,
désignent les formations de fer cherteuses et leurs divers faciès équivalents qui sont
intimement associés avec les roches volcaniques et les sédiments de type grauwacke dans les
bassins profonds. Elles peuvent être subdivisées en faciès oxydés, carbonates et sulfurés
(Goodwin 1964, 1973). Les faciès sulfurés et carbonates se produisent sur ou proche des
centres volcaniques dans un environnement d'eau profonde et les faciès oxydés sont
habituellement plus loin et coïncident généralement avec un environnement d'eau peu
profonde. Ils sont caractéristiques des ceintures archéennes. Les formations de fer de type
pélagique (Dimroth 1986) se rencontrent dans les environnements eugéosynclinaux et
s'intercalent entre les roches volcaniques sous-marines, entre les shales noirs et entre les
turbidites à matériaux détritiques siliceux ou les turbidites volcanoclastiques.
9La compréhension de la genèse des formations de fer s'avère difficile à cause de la
quasi inexistence d'exemple moderne. Néanmoins des étodes menées dans les séquences
protérozoïques et archéennes fournissent des informations sur la genèse, le mode et
l'environnement de certaines formations de fer. Simonson (1985) a noté que les formations
de fer se sont déposées dans les mêmes environnements que les roches qui les encaissent.
Dimroth (1986) a mentionné que les formations de fer de plate-forme se déposaient durant
les périodes de transgression lorsque l'influx des détritus terrigènes était minimal alors que
les formations de fer pélagiques se déposaient durant les périodes de quiescence volcanique.
Les formations de fer cherteuses sont des sédiments précipités chimiquement et les différents
faciès sédimentaires démontent les changements de conditions durant leur dépôt.
Les formations de fer sont interprétées comme des précipités chimiques formés lors de
la décharge des fluides hydrothermaux sur le fond océanique (Gross 1973; De Ronde et ai.
1994; Fralick et al. 1989; Sugitani 1992; Goodwin 1973). Gross (1965) a suggéré que
î'hématite et la silice trouvées dans les formations de Rapitan étaient transportées dans des
solutions par des eaux fumaroliques chaudes et précipitées lorsque ces solutions étaient
déchargées sur les fonds océaniques. De Ronde et al. (1994) ont suggéré que l'hématite et la
goethite trouvées dans les formations de fer de la ceinture de roches vertes de Barberton en
Afrique du Sud sont des produits chimiques déposés lors de la décharge des fluides
hydrothermaux de basse température sur le fond océanique. James (1969) suggère que les
formations de fer de Snake River sont produites par des processus sédimentaires exhalatifs.
Dimroth (1986) concluait que tous les minéraux de fer présents dans les formations de fer
cherteux de la fosse du Labrador se sont formés durant la diagénèse et le métamorphisme.
Cette étude cherchera à montrer que les formations de fer associées aux roches
volcaniques felsiques de la partie supérieure du GHM représentent une formation de fer de
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type Algoma. Par ailleurs, il faut noter que les formations de fer de type Algoma bien qu'
évoquées ailleurs dans le GHM n'ont pas encore mérité une attention particulière.
La partie supérieure du GHM contient plusieurs indices minéralisés, mais ceux-ci
n'ont jamais fait l'objet d'études détaillées même s'ils sont rapportés comme d'origine
hydrothermale. C'est en partie pour combler ce manque d'information que la présente étude
a été instaurée. La zone d'intérêt comporte en effet certains indices qui sont contenus au sein
de formations de fer et qui présentent plusieurs caractéristiques s'apparentant à une
minéralisation de type sulfures massifs volcanogènes. La présente étude s'accordera à
caractériser les indices minéralisés de la zone de transition du GHM. Si les dépôts de
sulfures et les formations de fer sont localisés dans les roches volcaniques felsiques
fragmentaires et altérées du GHM alors les questions suivantes devraient être solutionnées: 1)
les dépôts de sulfures sont-ils des dépôts de type Mattabi?; 2) les formations de fer de type
Algoma sont-elles d'origine hydrothermale?.
1-2. Objectifs de l'étude
Le présent mémoire de maîtrise fait partie d'un programme de recherche dont les
objectifs principaux sont de:
- contribuer à l'élucidation de l'origine des dépôts de type Mattabi,
- expliquer l'origine des formations de fer dans le GHM
- proposer un modèle de mise en place à la minéralisation.
Pour atteindre ces objectifs, le projet comportera les sous-objectifs suivants:
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Le premier sous-objectif sera de caractériser pétroîogiquement toutes les séquences
encaissantes des indices minéralisés. Le deuxième sous-objectif sera de déterminer les
séquences d'altération qui accompagnent la minéralisation. Ainsi, la composition
minéraîogique de certains minéraux tels que chlorites et carbonates sera déterminée. Le
troisième sous-objectif sera d'identifier toutes les phases minéralogiques de la minéralisation,
leurs textures ainsi que les processus qui en sont responsables.
1-3. Méthodologie
Ce travail de recherche a débuté à l'été 1994 par la cartographie détaillée de quatre
affleurements répartis dans la zone de transition du GHM au contact du GSR (Figure 1.2).
Cette cartographie a commencé par une grille au 5 m, puis fut suivi par la reconnaissance des
grandes unités et des indices minéralisés qui leur sont associés.
La deuxième phase des travaux de terrain s'est concentrée sur l'échantillonnage. En
effet, toutes les unités stratigraphiques de la région d'étude ont été échantillonnées de façon
systématique. Ceci incluait aussi bien les roches volcaniques que les faciès de carbonates de
fer et de sulfures. Environ 258 échantillons ont été prélevés à des fins de laboratoire.
L'annexe 1 montre la localisation des échantillons des quatre affleurements principaux. À
côté de l'échantillonnage, des prises de photos systématiques de toutes les observations
pertinentes ont été faites. Sur les 258 échantillonnés, seuls 153 ont été sélectionnés pour
confectionner 28 sections polies, 74 lames minces, 51 lames minces polies (Annexe 2% Les
lames et les sections polies ont servi à l'étude pétrographique des roches encaissantes et de la











RRN= Région de Rouyn-Noranda
GRS Groupe Stoughton-Roquemaure Po: Pluton de Poularies
GKI: Groupe de Kinojévis Pa: Pluton de Palmarolle
GBR: Groupe de Blake River FL: Faille de Lyndhurst
GHM: Groupe de Hunter Mine FMrFaille de Macamie
Figure 1.2: Carte de localisation du secteur d'étude
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À partir de cette étude pétrographique, nous avons sélectionné un certain nombre
d'échantillons pour des analyses quantitatives à la microsonde électronique (Annexe 3).
La texture et la structure interne des phases métalliques, pyrite et marcassite, seront
analysées après attaque des sulfures par certains composés chimiques. Les solutions de
KMnO4 1:1 H2SO4 et de HNO3 à 15% seront utilisées pour faire ressortir les microreliefs.
1-4. Localisation
La zone d'intérêt se situe géographiquement à une cinquantaine de kilomètres au nord
de Rouyn-Noranda, dans le canton de Duparquet et à environ cinq kilomètres au nord de la
ville de Duparquet (figure 1.2). Outre la route 393 qui relie Duparquet à Rouyn-Noranda, la
région est sillonnée de diverses routes gravelées et de nombreux chemins.
Geologiquement, le secteur d'étude (Figure 1.2) se situe dans la zone de transition du GHM
au contact du GSR et non loin de la zone de déformation de Lyndhurst qui marque le contact
entre les GHM et de GK.
1-5. Travaux antérieurs
Les dernières cartographies récentes des secteurs est et extrême sud-est ont été faites
respectivement Eakins (1972 a, b) et par Hocq (1979). Quant à la dernière compilation
géoscientifique, elle avait été réalisée par le Ministère des Ressources Naturelles en 1982.
Avant les années soixante, l'exploration minière était essentiellement basée sur un
modèle épigénétique (Riddell 1952). Ainsi, la présence de structures majeures, d'intrusions
et d'altération constituaient des éléments essentiels à la formation d'un dépôt (Price 1948).
Sous cet angle, le GHM constitue un site intéressant. C'est ainsi qu'en 1957 les mines
Hunter Mine et Lyndhurst ont été mises en valeur autour de la zone de déformation de
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Lyndhurst. Avec l'arrivée d'un modèle syngénétique, l'exploration a connu une explosion et
de plus en plus le contexte syn-génétique semblent être favorisé. En 1971, une étude globale
menée par Dimroth a permis une meilleure compréhension des appareils volcaniques de la
région de Rouyn-Noranda.
En 1980, un levé géologique a été effectué par la compagnie Soquem. En 1984, la
compagnie Exploration Noranda Itée mena une campagne de levés MAG-TBF-géologie-
biogéochimie. Outre ces compagnies, citons les compagnies Kerr-Addison Gold Mines,
Patino Mining Corp et Amax (Gariépy 1992). Les travaux de ces compagnies se sont limités
à la reconnaissance géophysique. Enfin, en 1991, une autre campagne géophysique couplée
avec une prospection visuelle, menée par la compagnie Noranda (Gariépy 1992), a permis de
déceler plusieurs indices minéralisés qui pourraient présenter un intérêt économique.
1-6. Géologie régionale
La région soumise à cette présente étude appartient à la ceinture des roches vertes
archéennes de l'Abitibi. La ceinture de l'Abitibi fait partie de la Province du Supérieur
(Figure 1.3). Cette dernière est constituée d'un ensemble de sous provinces de tendance est-
nord-est et ouest-sud-ouest. Elle a été récemment redéfinie sur la base des caractéristiques
géologiques, structurales, métamorphiques et géophysiques par Card et Ciesielski (1986) et
par Card (1990). Au sein de la Sous-province du Supérieur, la Sous-province de FAbitibi,
d'aspect linéaire et d'orientation est-ouest, constitue une des grandes structures archéennes
du Bouclier Canadien. Elle occupe une zone de 700 km de long sur 300 km de large et
s'étend de l'est à l'ouest, du front tectonique du Grenville à la zone structurale de
Kapuskasing. Ces marges nord et sud sont bordées respectivement par les Sous-provinces
d'Opatica et de Pontiac (Figure 1.4). Cette ceinture ne représente aujourd'hui qu'une partie
d'un orogène archéen originellement plus vaste incluant à l'est les roches de la Province de
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Figure 1.3. Sous-provinces de la Province Archéenne du Supérieure (modifiée de Card 1990).
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Grenville et les roches de la ceinture de Wawa, plus à l'ouest (Goodwin et Ridler 1970;
Goodwin 1977).
À cause de son potentiel économique, FAbitibi est l'une des ceintures des roches
vertes les plus étudiées. Chown et al. (1992), en se basant sur les études antérieures et sur
les successions volcano-sédimentaires, sur les suites plutoniques et sur les âges absolus très
précis, ont précisé la subdivision de la ceinture en zone volcanique nord (ZVN) et en zone
volcanique sud (ZVS) (Figure 1.4). Les âges entre les deux zones voicano-sédimentaires et
leurs associations plutoniques varient de 2730-2710 Ma dans la ZVN et de 2705-2695 Ma
dans la ZVS (Corfu et al. 1989; Mortensen 1993a,b). Ces deux zones volcaniques sont
séparées par la zone de faille Destor-Porcupine-Manneville (Mueller et al. 1996). La région
d'étude se trouve dans la ZVN. Deux cycles volcaniques ont été reconnus. Le premier cycle
volcanique est constitué d'une vaste plaine de basaltes monotones sous-marins ponctués de
petits centres felsiques, felsiques-mafiques, mafiques et/ou surmontés par des bassins
linéaires voîcano-sédimentaires (Chown et al. 1992). Il s'apparente à un système d'arc
insulaire comme celui retrouvé dans les arcs insulaires récents du pacifique ouest (Ishibashi et
Urabe 1995). Le second cycle volcanique, comprend également à la base des basaltes
associés à des sédiments volcanoclastiques felsiques au sommet. Les différents cycles
volcano-sédimentaires sont décrits comme des stades paléogéographiques (Mueller et al.
1989).
La ceinture de FAbitibi est recoupée par des granitoïdes dont les âges varient de syn- à
post-volcaniques. Ils représentent plus de 40% de la surface de la zone volcanique nord,
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Figure 1.4: Subdivisions de la Sous-Province des roches vertes de l'Abitibi(modifiée de Chown et al. 1992)
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Plusieurs des modèles récents traitent de l'évolution tectonique de la ceinture
archéenne de FAbitibi. Les différents assemblages de terrains sont expliqués par accretion
d'arcs magmatiques (Dimroth et al. 1983; Ludden et al. 1986; Devaney et Williams 1986;
Percival 1989; Percival et Williams 1989; Card 1990; Williams 1990; Mueller et al. 1996).
Dans ces modèles, les sous-provinces volcano-plutoniques sont vues comme des restes d'arc
magmatique, une interprétation supportée par la grande distribution des roches plutoniques et
des roches volcaniques d'affinité calco-aîcalines (Benn et al. 1992).
La ceinture de roches vertes de FAbitibi est caractérisée par des zones de déformation
produisant des formes anastomosées aux échelles régionales et locales (Hubert et al. 1984;
Ludden et al. 1986; Dimroth et al. 1982 , 1984). Il s'agit des failles de tendances SE et SW
et NE et de pendage subvertical. La schistosité régionale a globalement une direction EW
(Daigneault et Archambault 1990; Dimroth et al. 1983) et constitue une structure axiale aux
plis régionaux. Sa trajectoire est localement perturbée par les plutons granitoïdes. Daigneault
et Archambault (1990) ont défini deux grands types de couloir de déformation. Les auréoles
de déformation autour des intrusions granitoïdes et les discontinuités structurales représentent
les grandes cassures ou zones de cisaillement de direction EW. Les failles les plus
importantes sont les failles de Cadillac-Larder Lake et de Destor-Porcupine-Manneville.
Les sillons de roches vertes ont été métamorphisés durant l'orogenèse kénoréenne
(2600 - 2700 Ma) (Goodwin et Ridler 1970). Le métamorphisme est généralement de faible
degré. Un métamorphisme de faciès préhnite-pumpellyite se retrouve localement dans la
partie sud de la sous-province (Powell et aï. 1995), alors que dans la partie nord, on
rencontre le faciès des schistes verts. C'est seulement à proximité des intrusions granitoïdes
que se développe un métamorphisme au faciès des amphibolites (Jolly 1978).
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1-7. Géologie locale
Les roches de la région, d'âge précambrien, se situent dans la zone volcanique nord,
plus précisément dans le premier cycle volcanique. En effet, le premier cycle volcanique,
interprété comme une plaine basaltique monotone, est constitué de petite centres volcaniques
felsiques, felsiques-mafiques et mafiques et/ou sont surmontés par des bassins
sédimentaires. L'édifice volcanique le plus connu est le centre felsique de la Mine Hunter qui
est probablement le plus grand. C'est dans ce dernier que se situe les travaux de cette étude.
La zone soumise à cette étude se situe dans la zone de transition du GHM
immédiatement en dessous du GSR (Figure 1.5). Cette zone de transition a une épaisseur
d'environ un (1) kilomètre. Plusieurs études ont révélé la présence de divers indices
minéralisés d'origine hydrothermale liés à des sédiments volcanoclastiques d'origine
pyroclastique et aux laves felsiques et mafiques (Eakins 1972a; Gagnon 1981a, b; Gariépy
1992; Verpaelst et Hocq 1991; Labbé et al. 1992; Mueller et White 1992).
Pour comprendre les mécanismes de formation des indices minéralisés dans la partie
supérieure du GHM (sulfures massifs et carbonates de fer), définissons de façon brève les
grandes unités encaissantes ainsi que celles qui les entourent. Par la suite, les caractères
structuraux seront décrits.
1-7-1. Stratigraphie
Les grandes unités encaissantes et environnantes seront définies en suivant l'ordre de
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Figure 1.5: Carte géologique sommaire montrant la zone d'étude (Mueller et al. 1996)
GHM: Groupe de Hunter Mine GK: Groupe de Kinojévis
GBR: Groupe de Black River
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1-7-1-1. Le Groupe de Hunter Mine
Le GHM a été longtemps défini comme étant une limite stratigraphique à la base du
Groupe de Kinojévis (Jolly 1975; Gélinas et al. 1977) qui lui même était considéré comme
faisant partie du Groupe de Blake River ( Latulippe 1966). La distinction du GHM a été
suggérée par Dimroth et al. (1974) et par Larouche (1974) qui ont remarqué une organisation
stratigraphique et volcanologique différente.
Le GHM a été reconnu comme tel depuis 1978 (Jensen 1978; Dimroth et Rocheleau
1979; MER-OGS 1983). Il représente stratigraphiquement les roches volcaniques les plus
anciennes (2730 ± 1 Ma, Mortensen, 1993a) dans la ceinture des roches vertes de l'Abitibi
(Verpaelst et Hocq 1991). D a une épaisseur de 4 à 5 kilomètres et s'étend sur environ 30
kilomètres. Il est composé de coulées de laves feîsiques massives, de coulées bréchiques et
de dépôts pyroclastiques feîsiques (primaires et remaniés) sous-marins recoupées par des
dykes porphyriques riches en quartz et feldspath et par des dykes riches en feldspath
(Gagnon 1981a, b; Mueller et Donaldson 1992; Verpaelst et Hocq 1991). 1 contient aussi
quelques horizons de laves mafiques à intermédiaires qui passent graduellement aux roches
sédimentaires de la Formation de Lois (Labbé et al. 1992; Boivin 1974). Les formations de
fer sont omniprésentes à travers toute la séquence (Eakins 1972a, b; Mueller et White 1992).
Ces formations de fer, définies comme des sédiments orthoclastiques (Mueller et White
1992) sont composées de magnetites, jaspes et de cherts.
Le complexe volcanique du GHM est interprété comme des coulées de laves formées
sur les fonds océaniques archéens (Mueller et Donaldson 1992; Chown et al. 1992). Ce
complexe constitue des coulées de composition rhyolitique à rhyodacitique et d'affinité calco-
alcaline (Gagnon 1981; Eakins 1972a). Le contact sud est localement faille (Boivin 1974).
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Cette faille a été définie comme étant la faille de Lyndhurst par Labbé et al. (1992) et met en
contact le GHM et le Groupe de Kinojévis (Verpaelst et Hocq 1987).
La présence de failles synvolcaniques, l'abondance de dykes et le changement rapide
de faciès suggèrent un milieu intracaldéira (Mueller et White 1992). Les formations de fer,
d'épaisseur décamétrique, appuient l'idée d'un complexe central caractérisé par des
circulations importantes de fluides hydrothermaux associés aux émissions volcaniques
(Dimroth 1986 ; Mueller et White. 1992).
Le métamorphisme est de faible degré. Powell et al. (1995) le situe au faciès préhnite-
pumpellyite. Du point de vue économique, le GHM a connu deux activités minières. Il
s'agit de la Mine Hunter et de la Mine Lyndhurst. Elles ont été exploitées, pendant quelques
mois en 1957, pour le Cu surtout. Dans ces dernières années, plusieurs compagnies tentent
de réévaluer son potentiel économique. La plupart des zones minéralisées se situent dans des
rhyolites cisaillées.
1-7-1-2. Groupe de Stoughton-Roquemaure
Le GSR (Jensen 1978a, b) est sus-jacent au GHM et représente l'unité ultramafique la
plus ancienne du cycle II (Dimroth et al. 1982). Il est formé de coulées mafiques à
ultramafiques massives et coussinées lesquelles confirment le milieu de formation sous-marin
du complexe felsique du GHM et indique donc la fin du volcanisme felsique. Les coussins
montrent une polarité vers le sud (Eakins 1972). Ces coulées sont plus déformées au nord
qu'au sud. Il en va de même pour le métamorphisme qui est plus intense au nord qu'au sud.
Le GSR à des intrusions ultramafiques, de gabbro et de diorite.
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1-7-2. Structure et altération
La géologie structurale du GHM et du GSR a été rapportée par plusieurs rapports
ministériels (Eakins 1972a, b; Gagnon 1981a, b; Lee 1950; 1957; Verspaelst et Hocq 1987),
par les travaux de Labbé (1994), de Boivin (1974), Hubert et Marquis (1989), Daigneault et
Archambauît (1990) et Mueller et White (1992). Le GHM et le GSR sont plissés en une
antiforme ou anticlinal du Lac Abitibi de direction est-ouest. Le coeur de cet anticlnal est
occupé par le batholite de Poularies. Cet anticlinal a été interprété par Dimroth et al. (1983)
comme étant une structure précoce, en ce sens qu'il ne montre aucune fabrique axiale
apparente et peut être associé à une première phase de déformation.
La schistosité régionale est généralement est-ouest, subverticale et est associée à une
linéation minérale ou d'étirement en composante pendage (Labbé 1994). L'attitude de cette
schistosité varie régionalement et même localement en bordure des plutons et en marge des
discontinuités structurales. Deux structures cassantes d'importance majeure affectent le
GHM et le GSR. H s'agit des failles de Lyndhurst et de Macamic (Figure 1.2). La faille de
Landhurst, de direction est-ouest, sépare les unités du GHM à l'est et du GSR à l'ouest, des
basaltes du Groupe de Kinojévis au sud. Les travaux de Labbé (1994) ont montré que la
déformation enregistrée par cette faille est peu importante et affecte surtout les unités felsiques
du GHM. Il note également la présence de deux fabriques dont l'une très penetrative, de
direction est-ouest, représenterait la schistosité régionale et l'autre, de direction nord-est,
généralement restreinte, serait un clivage de crénulation. La faille de Macamic, de direction
nord-ouest - sud-est, se situe à l'ouest du GHM et s'étend depuis son contact au sud avec la
faille de Lyndhurst, à l'est du Lac Lois, jusqu'en Ontario. Elle a un mouvement horizontal
dextre.
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Hormis ces failles majeures, la présence de plusieurs autres failles dont certaines
seraient des failles synvolcaniques ont été rapportées.
La déformation est pratiquement localisée à l'intérieur des unités rhyolitiques du
GHM. Les unités basaltiques ne montrent aucune déformation, mis à part une schistosité ou
foliation observée dans la zone de cisaillement qui marque îe contact entre les rhyolites et les
basaltes. La déformation est hétérogène et les rhyolites massives sont très peu déformées.
Les rhyolites déformées sont caractérisées par des quantités importantes de séricite
et/ou de chlorite. Pour Beaumier (1985), la chloritisation forme une zone en arc de cercle
longeant la ligne des rangs IX et X du canton de Duparquet. Pour Labbé et al.(1992), cet
assemblage minéraîogique est représentatif des zones d'altération associées aux dépôts de
sulfures massifs volcanogènes de type Noranda. Dans ces zones, il y a apparition de la
séricite et de chlorite au détriment des feldspaths, ce qui se manifeste par une diminution de
Na2O et de CaO de la roche et par un enrichissement en FeO et MgO (Riverin et Hodgson
1980). Ces zones d'altération hydrothermale sont très caractéristiques des dépôts de SMV de
la ceinture de l'Abitibi et sont particulièrement intéressantes pour l'exploration minière.
Dans la zone d'étude, une carbonatation bran rouille en surface se rencontre dans les
unités felsiques massives déformées et fragmentaires. Cette carbonatation est surtout
composée de sidérite et d'ankérite.
CHAPITRE 2




Stratigraphique et pétrographique des roches de la zone transition
2.1. Introduction
Le but de ce chapitre est de décrire les unités encaissantes et environnantes de la
minéralisation afin de mieux comprendre le contexte géologique et environnemental du dépôt.
Les indices minéralisés qui font l'objet de cette étude se situent dans la zone de transition du
GHM. Les principaux affleurements étudiés sont repartis le long d'une bande délimitée par
des fractures subparallèles dont la direction générale suit le contact des GHM et GSR (Figure
2.1)
2.2. Zone de transition du Groupe de Hunter Mine
La zone de transition représente la partie sommitale du GHM (Figure 2.2). Cette zone
est surtout connue grâce aux travaux de Dostal et Mueller (1996) ainsi que de ceux de Mueller
et White (1992). La zone de transition du GHM est constituée de laves felsiques et mafiques
interstratifiées, de formations de fer latéralement continues, des indices de sulfure massif
ainsi que des dykes et des filons couches, le tout surmonté par les unités mafiques massives
et coussinées du GSR (Dostal et Mueller 1996; Mueller et al. 1997) qui font l'objet d'étude
de K. Caron. (en cours). Les unités rencontrées dans la zone d'étude sont présentées dans le
tableau 2.1. La zone d'étude semble être caractérisée par des coulées felsiques massives et
Unités felsiques du Groupe de Hunter Mine
Unités mafiques du Groupe de Stoughton-Roquemaure
200 m
Figure2.1: Carte de localisation des affleurements principaux étudiés (Gariépy 1992, modifiée)
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COLONNE STRATIGRAPHIQUE
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Groupe de Hunter Mine
-Dépôts pyrociastiques
-Coulées felsiques
Figure 2.2: Succession stratigraphique de la partie supérieure du Groupe de Hunter Mine
et du Groupe de Stoughton-Roquemaure (Mueller et al. 1997).
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Tableau 2.1. Les unités stratigraphiques des groupes de Hunter-Mine


























PQP: Phénocristaux de Quartz et de Plagioclase.
PQ: Phénocristaux de Quartz
PP: Phénocristaux de plagioclase
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des coulées feisiques fragmentaires séparées par des unités de tuf-chert (Figures 2.3, 2.4,
2.5, 2.6). Le contact entre ces deux groupes est occupé par une faille, d'épaisseur d'environ
7 à 10 mètres, à l'affleurement K (Figure 2.4). Cette faille correspond probablement à une
faille satellite de la faille de Lyndhursî. La déformation qui lui est associée affecte fortement
les unités feisiques et les unités de tuf-chert. Outre cette faille, on rencontre des zones de
cisaillement de moindre importance dans plusieurs unités. À cause de l'altération et de la
déformation, les critères de distinction lithologique sont assez limités. Pour ce faire, la
division des unités lithoiogiques se fera en fonction de leur composition felsique ou mafique
observée sur le terrain et aussi à partir des observations microscopiques. Les unités
stratigraphiques seront décrites en commençant d'abord par les roches volcaniques feisiques,
puis par les tufs et finalement les cherts .
2.2.1 Les unités feisiques
Les unités feisiques forment dans l'ensemble la majorité des roches rencontrées lors de
cette étude. Elles sont soit massives soit fragmentaires avec des épaisseurs variables. Elles
montrent, en général, une altération en séricite, chlorite et carbonate.
2.2.1.1 Les unités feisiques massives
Les coulées feisiques massives ont été observées au niveau des affleurements KN
(Figure 2.3) et K (Figure 2.4). La présence ou l'absence des phenocnstaux de quartz et/ou
phénocristaux de plagioclases permettront de distinguer les unités feisiques massives en: 1)
roches feisiques à phénocristaux de quartz et plagiociase, 2) roches feisiques à phénocristaux
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Figure 2.3. Carte montrant les différentes unités dans l'ordre stratigraphique de la zone
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Figure 2.5. Carte montrant dans l'ordre stratigraphique les unités de l'affleurement NK.
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Figure 2.6. Carte montrant les unités de l'affleurement EK. L'ordre stratigraphique est
du haut vers le bas.
35
a. Roches felsiques à phénocristaux de quartz et plagioclase
Les roches felsiques à phénocristaux de quartz et plagioclase, localisées dans les
affleurements KN (Figure 2.3) et K (Figure 2.4), sont siliceuses, de couleur blanche, crème
et verdâtre. Elles ont, à certains endroits, un aspect schisteux marqué par des phyllosilicates
(séricite). Le contact de ces roches avec les carbonates de fer est plus ou moins net.
Les phénocristaux de quartz constituent environ 3 à 5% de la roche. Leur taille est
inférieure ou égale à 5 millimètres. Ils sont automorphes à xénomorphes, parfois corrodés
avec des résorptions magmatiques, fracturés (Planche 2-1A) et squelettiques. Ils montrent
une extinction roulante, probablement une conséquence de la déformation. Autour de
certains phénocristaux de quartz, il se développe une couronne d'altération montrant une
zonation (Planche 2-1B). Cette zonation est marquée par une séricitisation, une carbonatation
accompagnée par des minéraux opaques, l'ensemble est entouré par une chloritisation
(Planche 2-2A). Cette couronne d'altération représente probablement une zone de
dévitrification altérée.
Quant aux phénocristaux de plagioclase, ils représentent 10 à 20% de la roche et leur
dimension excède 4 millimètres dans certains cas. Ils sont généralement automorphes et
s'altèrent pour donner de fines paillettes de séricite, de carbonates (rare), de chlorite (rare) du
quartz et d'oxydes de fer. Les plagioclases frais montrent généralement de fines mâcles




A) Photomicrographie d'un phénocristal de quartz fracturé dans une unité felsique massive.
Les fractures sont remplacées par des carbonates. Lumière naturelle. Échantillon KN-94-48.
B) Photomicrographie d'un phénocristal de quartz résorbé entouré par une zone dévitrifiée
subséquemment altérée. La zone altérée montre une zonation de carbonate et chlorite dans
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Planche 2.2
A) Photomicrographie d'une portion agrandit de la Planche 2.1B montant le détail de la
zonation d'altération allant des carbonates+opaques au contact du quartz à la chlorite à
l'extérieur. Lumière naturelle. Échantillon KN-95-20.
B) Photomicrographie montrant des phénocristaux de plagioclase mâclés et de quartz
résorbés et arrondis dans une matrice quartzo-feldspathique. Certains plagioclases sont




b. Les roches felsiques à phénocristaux de plagioclase
Les roches felsiques à phénocristaux de plagioclase se retrouvent essentiellement au niveau
de l'affleurement KN (Figure 2.3) et des épaisseurs variant de 5 à 15 mètres. Les unités
felsiques à phénocristaux de plagioclase sont, en général, dures et de couleur blanc crème
avec des petites taches rouillées ici et là d'oxydes de fer. Leur contact avec les autres roches
(carbonates de fer ou tufs) est net.
Elles sont formées d'environ 20% de phénocristaux de plagioclase. Leur taille est
assez variable et peut atteindre environ 3 milliimètres. Ils sont automorphes à xénomorphes.
Les plagioclases frais montrent parfois de fines mâcles (Planches 2-3A) et des zonations. Ils
sont, en général, altérés en séricite(fines paillettes), en carbonates et en quartz accompagnés
d'oxydes de fer (Planches 2-3A). Plusieurs grains de plagioclases altérés présentent un
encroûtement d'albite (Planches 2-3B). Ce phénomène est interprété comme le résultat de
l'expulsion de l'albite lors de l'altération du plagioclase. Certains oxydes de fer s'observent
aussi le long des plans de clivages des plagioclases. La matrice est composée de quartz-
feldspath microcristallins communémemt altérées.
c- Les roches felsiques à phénocristaux de quartz
Les roches felsiques à phénocristaux de quartz sont moins abondantes et bien que
décrites ici, leur présence effective est encore hypothétique. Elles ont été définies à partir des
observations microscopiques. En effet, les observations de terrain n'ont pas permis de les
déceler, probablement à cause de la déformation et la carbonatation.
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Planche 2.3
A) Photomicrographie d'un phénocristal de plagioclase finement mâclé dans une matrice
quartzo-feldspathique partiellement altérée en carbonate et séricite. Lumière polarisée.
Échantillon KN-94-34.
B) Photomicrographie d'un phénocristal de plagioclase altéré en séricite, chlorite, carbonate
et bordé par une croûte d'albite. Lumière polarisée. Échantillon KN-95-7.
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Les roches felsiques à phénocristaux de quartz se rencontrent à deux niveaux au sein
de l'affleurement KN (Figure 2.3) avec des aspects différents. Leur épaisseur varie de 2 à 3
mètres. Elles sont massives, de couleur blanche, crème et dans certains cas rouillées en
surface. Une cassure fraîche de ces zones rouillées montre qu'elles sont fortement
carbonatées (environ 95%) avec une couleur grise à jaune-vert. On trouve dans ces roches
des enclaves de tuf-chert. La schistosité est manifeste dans les zones déformées et
schisteuses.
Les observations microscopiques révèlent la présence de phénocristaux de quartz (
moins de 1%) de forme généralement automorphe à xénomorphe. Ils sont fracturés,
bréchifiés et les fractures sont remplies de carbonates (Planche 2-4A). Ils montrent aussi une
extinction roulante. Leur taille est de l'ordre de 5 millimètres. Des reliques de phénocristaux
de quartz sont aussi observables (Planche 2-4B).
La matrice est constituée d'une pâte microcristalline de quartz et de feldspath à laquelle
s'ajoute des minéraux d'altération tels que séricite, carbonates (90 à 95 % dans certains
échantillons), chlorite, pyrite, marcassite et hématite (Planche 2-4B).
2.2.1.2. Les unités felsiques fragmentaires
Les principales unités de ce type de roche se rencontrent aux affleurements KN
(Figure 2.3), K (Figure 2.4), NK (Figure 2.5) et EK (Figure 2.6). Elles constituent les
unités volcaniques les plus répandues. À cause de l'étendue de l'altération subie par ces
roches toutes marques de distinctions s'avèrent impossible même si à certains endroits il est
possible d'observer des variations de structure. La description systématique de ces variations
de structure ne sera pas abordée. Néanmoins une description très sommaire de celles-ci sera
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Planche 2.4
A) Photomicrographie. Phénocristal de quartz fracturé dans une matrice quartzo-
feldspathique altérée en carbonate. Les fractures sont remplies par les carbonates. Lumière
polarisée. Échantillon KN-94-36.
B) Photomicrographie d'une relique de phénocristal de quartz dans matrice de carbonate et
chlorite. Lumière polarisée. Échantillon KN-95-1.

42
donnée ici. Les variations de structure les plus frappantes sont rencontrées au niveau des
unités volcaniques felsiques des affleurement NK et EK.
Au niveau de l'affleurement NK (Figure 2.5), l'unité débute à la base par une
granulométrie fine moins déformée, montrant à certains endroits des horizons stratifiés et
boudinés, passent ensuite à une granulométrie de plus en plus grossières au fur et à mesure
qu'on remonte vers le sommet de la couche. L'intensité de la déformation, marquée par la
schistosité, augmente vers le centre où le caractère fragmentaire est plus accentué et devient
de moins en moins intense vers le sommet où des lambeaux de roches fragmentaires
grossiers, fracturés en surface (Planche 2-5A) sont observés. Cette unité fragmentaire
contient aussi une minéralisation de pyrite et marcassite disséminée sur tout son ensemble et
rarement des fragments de carbonate de fer.
L'unité felsique fragmentaire située au sommet de l'affleurement EK (Figure 2-6)
débute par une granulométrie à fragments grossiers puis passe progressivement à une
granulométrie de moins en moins grossières (Planche 2-5B) vers le haut. En tenant compte
de la structure de ces roches et de l'absence de déformation majeure, le terme de brèches
volcaniques apparait plus approprié et sera utilisé pour la suite de cette étude.
De façon générale, les unités felsiques fragmentaires sont de couleur gris-blanc,
crème verdâtre, silicifiées et montrent par endroit des tâches de rouille. L'épaisseur de ces
unités est supérieure ou égale à 5 mètres. Les fragments observés sont très divers aussi bien
dans leur forme (arrondies à subarrondies et étirés dans certains cas), dans leur taille (du
millimètre à quelques dizaine de centimètres) que dans leur nature (généralement felsique) et
même leur composition minéralogique. Du point de vue minéralogique, les fragments ont
des compositions minéralogiques et des textures assez diverses. Les fragments de petites
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Planche 2.5
A) Photographie montrant des fragments fracturés dans une unité felsique fragmentaire à
matrice carbonatée à l'affleurement NK.
B) Photographie montrant des fragments dans une unité felsique fragmentaire affectée par
une étroite zone de déformation au niveau de l'affleurement EK.
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tailles sont composés de quartz et feldspath soit à texture très fine (cryptocristalline) (Planche
2-6A), soit à texture moyenne à grenue légèrement recristallisée ( Planche 2-6B). Quant aux
fragments de grande taille, ils sont constitués de phénocristaux de quartz et de plagioclase
avec des proportions variables selon les fragments. Les phénocristaux de plagioclase,
automorphes à xénomorphes, forment environ 20% de la roche dans certains fragments. La
planche 2-7A montre un fantôme de plagioclase séricitisé. Les phénocristaux de quartz,
environ 3 à 5% de la roche, sont automorphes à xénomorphes, résorbés et parfois
squelettiques ou sous forme de reliques. Ils sont fracturés (Planche 2-7B) et montrent une
extinction roulante. Certains phénocristaux de quartz présentent des textures de
dévitrification de type sphérolitique autour de leur face externe (Planche 2-8A) comme décrite
par Mueller et Donaldson (1992). De telles textures suggèrent que les laves du GHM qui
étaient chaudes au moment de leur mise en place ont refroidi lentement (Lofgren 1971). Â
cotés des phénocristaux, on rencontre quelquefois des amygdales de forme sphérique à sub-
sphérique constituées de carbonate (Planche 2-8B) ou de quartz et carbonate. Ces amygdales
pourraient être des vésicules remplies lors des processus diagénétiques. La matrice qui
supporte tous ces fragments est constituée de quartz-feldspath partiellement ou totalement
altérée.
Outre ces brèches volcaniques peu altérées, on observe d'épaisses couches de roches
fragmentaires entièrement altérées en carbonates de fer et minéralisées. Ces couches,
présentes dans les affleurements KN (Figure 2.2), NK (Figure 2.4) et K (Figure 2.3), ont
été désignées sous le nom de carbonate de fer minéralisé. L'aspect fragmentaire de ces
roches, constituées d'une masse de fragments de formes quelconques, et l'absence de
structure majeure de déformation indiquent que ces roches ont subit une autobréchification à
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Planche 2.6
A) Photomicrographie. Fragment de quartz et d'amygdale rempli de carbonates dans une
matrice quartzo-feldspathique altérée en carbonates, en séricites, en chlorites et en oxydes.
Lumière polarisée. Échantillon KN-94-68.
B) Photomicrographie. Fragment de quartz±séricite moulé par la séricite. La séricite se











A) Photomicrographie montrant un plagioclase altéré en séricite et carbonate dans une
matrice quartzo-feldapathique. La séricite se développe suivant les plans de clivage du
plagioclase. Lumière polarisée. Échantillon K-94-55.
B) Photomicrograhie montrant des phénocristaux de quartz fracturés dans la matrice quartzo-




A) Photomicrographie en lumière polarisée montrant une texture de dévitrification de type
sphérolitique constituée de fibres de quartz et de feldspath autour d'un phénocristal de quartz
dans une matrice quartzo-feldspathique recristallisée et faiblement altérée en séricites et
carbonates. Échantillon NK-95-12. Le stylo a une longueur de 13.5 cm.
A) Photomicrographie. Amygdales subsphériques remplis de carbonates dans une matrice
de quartz- carbonate-séricite. Lumière polarisée. Échantillon EK-94-22.
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l'origine. L'analyse microscopique révèle la présence de phénocristaux de quartz prouvant
ainsi que ces roches sont bien d'origine felsique autoclastique.
2.2.3. Les tufs
Les tufs sont omniprésents dans le GHM. Ils ont été rapportés et décrits par Mueller
et White (1992), et par Caron (MSc en cours). Ils se rencontrent au dessus des unités
felsiques et possèdent une granulométrie fine ou grossière. Ils sont communément associés
avec des bandes de chert, de jaspes et magnetite. La partie supérieure du GHM encaisse de
faible horizons de sédiments volcanogenes d'allure tuf entre les roches felsiques massives et
les brèches. Cependant la silicification et la carbonatation subit par ces roches compliquent
leur description.
Les tufs, d'une épaisseur de 0.03 à 5 mètres, se rencontrent dans tous les affleurements
étudiés. Ils s'intercalent entre les unités felsiques massives et les brèches et forment des
niveaux continus à lenticulaires d'un affleurement à un autre. Ils sont: 1) lités et laminés, 2)
laminés, 3) massifs. Les lits de tufs, d'environ 3 centimètres d'épaisseur, alternent
généralement avec les lits de cherts de même épaisseur (Planche 2.9). Ils sont constitués de
fantôme de verre dévitrifié, de fragment de quartz, de cristaux de quartz (1 à 3 millimètres de
diamètre) subautomorphes communs dans les tufs massifs et les tufs lités, des lamines
possiblement de shales noirs s'observent dans les tufs laminés. La matrice est composée de
quartz microcristallins.
La présence de fragments accidentels, de verres dévitrifiés, de cristaux de quartz et de
fragments de quartz supportés par une matrice fine militent en faveur d'une origine
pyroclastique. Le litage ainsi que la lamination observés indiquent que le dépôt se faisait
dans une période de faible turbulence. Ainsi, les tufs se seraient formés à partir de
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Planche 2.9
Photographie montrant une unité de tuf-chert litée et laminée au niveau de l'affleurement KN.
Les bandes blanches constituent les cherts et les bandes brun rouillé les tufs carbonates. Le
marteau, centre haut, a une longueur réelle de 70 centimètres.
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l'effondrement des nuages de sédiments en suspension (Lowe 1988) générés par les
éruptions volcaniques. Le cycle de Bouma généralement observé dans les tufs pyroclastiques
est absent, néanmoins il est observé ailleurs dans le GHM (K. Caron en cours).
2.2.4. Les cherts
Les cherts sont omniprésents dans tous les affleurements étudiés. Us sont toujours
associés aux tufs. Les cherts forment soit de minces lits d'environ 3 centimètres d'épaisseur
en alternance avec les tufs, soit en fragments dans les tufs et soit de couches massives. En
tenant compte de leur aspect et de leur structure interne, il apparaît que les cherts présentent
plusieurs faciès qui peuvent être catégorisés en: 1) cherts laminés dans les tufs, 2) cherts non
laminés dans les tufs, 3) cherts massifs, 4) cherts laminés et 5) cherts bréchiques.
a Cherts laminés dans les tufs
Les cherts laminés dans les tufs sont de minces bandes de cherts latéralement continues
en alternance avec les tufs (Planche 2.10A). Cette alternance régulière fait penser à une
formation de fer rubanée. Les bandes de cherts, d'environ 3 centimètres d'épaisseur,
montrent en général de fines laminations parallèles. Les lamines de chert alternent avec de
très fines bandes carbonatées possiblement de tufs fins. Les cherts ont une couleur grise ou
blanchâtre. Les bandes de chert peuvent être à l'occasion disloquées, boudinées et même
plissées. Du point de vue minéralogique, les cherts sont composés de quartz cryptocristallin.
b. Cherts non laminés dans les tufs
Les cherts non laminés dans les tufs forment, tout comme les cherts laminés, des
bandes de chert d'environ 3 centimètres d'épaisseur en alternance dans les tufs (Planche
2.10B). Les bandes de chert, de couleur grise ou blanchâtre, montrent une continuité latérale
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Planche 2.10
A) Photographie montrant des bandes de chert laminé dans une unité de tuf-chert litée et
laminée à l'affleurement KN. Les bandes blanches constituent les cherts et les bandes brun
rouillé les tufs carbonates. Le stylo a une longueur de 13.5 cm.
B) Photographie montrant des bandes de chert non laminés et bréchifiées par endroit dans
une unité de tuf-chert litée et non laminée à l'affleurement NK. Les bandes blanches
constituent les cherts et les bandes brun-rouillé les tufs carbonates. Le stylo a une longueur
de 13 cm.
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mais peuvent présenter à l'occasion des bréchifications. L'analyse microscopique révèle la
présence de cristaux de quartz subautomorphes, de reliques de quartz et de fragments
recristallisés. La matrice est essentiellement de quartz cryptocristallin.
c. Cherts massifs
Les cherts massifs décrits ici correspondent en réalité à des horizons silicifiés. Ils se
rencontrent dans les affleurements KN (Figure 2.3) où ils forment le "Cap Rock" et EK
(Figure 2.6) où ils se retrouvent entre les roches felsiques. Leur épaisseur est d'environ 5.5
mètres. Ils sont massifs, durs et de couleur grise, verdâtre et rouilles en plusieurs endroits.
L'étude microscopique montre qu'ils sont constitués de cristaux de quartz automorphes à
subautomorphes, de fragments de quartz et de fragments recristallisés. La matrice est
composée de quartz cryptocristallin.
d. Cherts laminés
Les cherts laminés se rencontrent dans l'affleurement KN (Figure 2.3). Ils sont
massifs et très finement laminés. Ils ont une couleur grise dans l'ensemble. Ils sont
constitués de fragments (de verre ou de quartz) recristallisés en quartz avec une texture fine
ou moyenne ou de fragments carbonates. La matrice est constituée de quartz cryptocristallin.
e. Cherts bréchiques
Les cherts bréchiques sont les plus répandus. Ils se rencontrent dans les quatre
affleurements étudiés. Les cherts bréchiques représentent des fragments de cherts, d'environ
3 centimètres d'épaisseur, dans les couches de tufs ou dans les fragments de tufs des
formations de fer carbonate et minéralisées. Les fragments de cherts sont laminés ou non et
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sont généralement orientés selon la direction normale des couches bien que l'on observe dans
quelques cas une perturbation dans leur orientation normale.
La structure interne des cherts (lamination ou pas), leur déformation (brèche ou
plissement) ainsi que leur alternance avec les tufs laissent croire que les cherts se formaient:
- soit durant la diagénèse précoce par transformation des tufs fins
- soit en même temps que les tufs à l'interface eau-sédiment
- et leur alternance serait le résultat d'une variation dans le rythme d'accumulation des
sédiments dans le milieu de dépôt. Les brèches et les plissements sont indicatifs de structures







Les unités felsiques de la partie supérieure du GHM sont affectées par une suite
d'altérations diffuses composées principalement de carbonate, de séricite, de quartz, de
chlorite, et d'albite et métamorphisées par la suite au faciès préhnite-pumpellyite. L'étude des
altérations est un élément important dans la caractérisation des dépôts SMV et aussi dans la
détermination des conditions physico-chimiques des fluides minéralisateurs. Le
métamorphisme de faciès préhnite-pumpellyite a permis l'identification des phases
d'altération précoces.
La chronologie des suites d'altération (Tableau 3.1) est basée sur des relations de
recoupements répétitifs entre les veines ou veinules et les associations de celles-ci avec les
altérations diffuses. L'étude des veines syn- et post-métamorphiques sera abordée dans le
chapitre traitant de la déformation.
3.2. Séricitisation
La séricitisation représente la première phase d'altération précoce. En effet, la séricite
se forme aussitôt après la mise en place des roches felsiques. Elle est très abondante dans les
Tableau 3.1: Ordre chronologique des différentes altérations rencontrées dans la zone de
transition, du plus ancien (en bas) au plus jeune (en haut).
Albitisation
Albite peu répandue
Nombreuses inclusions de carbonate à grains fins
Chloritisation
Trois types de chlorite: 1) porphyroblaste, 2) en aiguille, 3) massive
Nombreuses inclusions de carbonates dans les porphyroblastes
Altération des plagioclases
Remplacement des tufs et des cherts
Remplacement des unités felsiques fragmentaires
Associées à la minéralisation
Carbonatation
Trois types de carbonates: 1) porphyroblaste, 2) à grains moyens, 3) à grains fins
Remplacement des unités felsiques fragmemtaires
Remplacement des tufs et des cherts
Recoupement des veines de quartz précoces
Atèration des plagioclases par les carbonates
Les carbonates à grains fins et moyens forment des générations tardives
Associées à la minéralisation
Silicification Remplacement des horizons de tuf
Remplacement des sédiments de fonds "Cap Rock
Remplacement de la matrice des unités fragmentaires
Séricitisation La séricite altère les plagioclases et la matrice des roches felsiques
Elle s'est produite aussi après le dépôt des roches volcaniques
Communément remobilisée dans les fractures
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roches felsiques et moins abondante dans les unités tuf-cherts. En général, elle est peu
développée dans les zones fortement altérées en carbonate. La rareté de la séricite dans ces
couches carbonatées est due à la superposition des carbonates (Planche 3-5B) qui forment
environ 80% de ces roches.
La séricite se rencontre comme de fines paillettes disposées le long des plans de
clivages des phénocristaux de plagioclase (Planche 2-7A) ou dispersées et enchevêtrées à
l'intérieur des mêmes minéraux. L'abondance de ces minéraux est très variable d'un
phénocristal à un autre. La séricite est généralement associée avec les carbonates, la chlorite
et le quartz. Elle s'observe aussi en inclusions dans les grains de quartz en croissance, et
forme parfois une couronne autour de ces grains (Planche 3-1A). On la rencontre également
dans les fragments de roches et dans les amygdales. La séricite est présente dans la matrice
quartzo-feldspathique des unités felsiques où elle remplace partiellement ou complètement
dans certains cas (Planche 3-1 A). C'est le cas des zones fortement déformées. Elle est
également présente, mais en faible proportion, dans la matrice des tufs et les cherts. La
séricite marque également la schistosité.
Au cours de la formation de la séricite, l'eau de mer en déplacement vers le bas va
réagir avec les roches volcaniques felsiques perméables, chaudes et peu profondes pour
décroître la teneur de Na et le pH, et augmenter celle du K de la solution (Hajash et Chandler
1981). Cette solution riche acide et riche en K continuera à se chauffer et pourrait
subséquemment migrer vers le haut où elle pourrait convertir les plagioclases en séricite et




A) Photomicrographie montrant des phénocristaux de quartz entourés par la séricite dans une
matrice quartzo-feldspathique altérée en séricite. La séricite se réoriente suivant la schistosité.




La silicification est la seconde phase d'altération. Elle est très penetrative, surimprimée
et recoupée par les carbonates. Elle se retrouve surtout dans les roches felsiques
fragmentaires, dans les tufs et contribue à la formation des cherts. La silicification se
rencontre soit comme des phases de remplacement des tufs et des brèches volcaniques soit
sous forme de veines de quartz précoces soit sous forme de remplissage de fragments (
Planche 2-6A).
La silicification est commune dans la matrice et dans certains fragments des unités
felsiques fragmentaires et les tufs. Les horizons de chert sont possiblement la première
manifestation de la silicification. Elle remplace aussi certains lits de la partie supérieure de la
séquence dont l'origine serait possiblement des shales noirs (Planche 3-2A). Les shales
noirs en association avec les tufs forment le "cap-rock"qui chapeaute la séquence de cette
zone de transition. La majorité des cherts s'est formée pendant la diagénèse précoce.
Outre cette silicification à majorité concordante, il se produit une phase de silicification
discordante. La silicification discordante se rencontre sous forme de veines de quartz
précoces, souvent déformées, recoupant aussi bien les cherts que les unités fragmentaires.
Ces veines sont communément recoupées par des carbonates (Planche 3-2B).
Les deux phases de silicification: 1) concordante et 2) discordante sont intimement
liées et traduisent une évolution dans le processus de silicification. La silicification a débuté
par une phase concordante qui s'est manifestée par des remplacements de diverses roches et
s'est achevée par une phase discordante qui produisait des veines. Durant la silicification
concordante, on assiste à une circulation latérale des fluides à travers les roches perméables
suivie de la formation de couches silicifiées imperméables. L'apport continu de fluides
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Planche 3.2
A) Photomicrographie d'un shale noir silicifié au sommet de la séquence. Les veines de
quartz sont fragmentées et recristallisées par endroit. Niçois croisés. Échantillon KN-94-30
B) Photomicrographie montrant une veine de quartz précoce déformée, recristallisée et
recoupée par une veine de quartz tardive non déformée. Les zones recristallisées de la veine




hydrothermaux va provoquer de la fracturation hydraulique et c'est le début de la silicification
discordante. La présence de la silicification va jouer un rôle important notamment dans le
piège des fluides ultérieurs.
3.4. Carbonatation
La carbonatation est l'altération la plus répandue. Les carbonates sont présents en
quantité variable dans toutes les unités. Ils constituent, dans beaucoup de cas, de minces lits
dans les cherts et les tufs qu'ils remplacent et comme des minéraux d'altération des
plagioclases des unités felsiques, et aussi comme des minéraux remplissant des fragments et
des vacuoles. Ils forment aussi des couches épaisses de plusieurs mètres, généralement
minéralisées (Figures 2.3 et 2.5). Les carbonates se produisent aussi bien dans la matrice
que dans les fractures en formant des veines ou des veinules. La présence d'une zone
d'altération recoupant les unités de tuf-chert (Planche 3-3A) est notée à l'affleurement NK
(Figure 2.5).
En général, trois générations de carbonates semblent se rencontrer. Il s'agit des
porphyroblastes de carbonates, des carbonates à grains moyens et des carbonates à grains
fins (Tableau 3.2).
La génération la plus ancienne est représentée par les porphyroblastes de carbonates.
Ils se rencontrent dans les cherts, les tufs et dans les unités fragmentaires. Ces carbonates
ont des formes généralement automorphes à subautomorphes (Planche 3-3B). Ils sont
communément zones isolés ou en amas. Ils sont parfois recoupés ou pseudomorphosés par
des carbonates fins ou à grains moyens (Planche 3-3C). On les trouve aussi comme des
reliques dans les zones riches en carbonates fins et moyens (Planche 3-4A). Leur altération
consiste en un remplacement par des oxydes de fer.
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Planche 3.3
A) Photographie illustrant une zone d'altération en carbonate recoupant une couche de tuf-
chert à l'affleurement NK. Le stylo, au centre, a une longueur de 13.5 cm.
B) Photomicrographie en lumière polarisée montrant des porphyroblastes de carbonate
précoces communément zones dans une matrice de quartz. Les ombres de pression autour de
certains porphyroblastes sont remplies de quartz. Échantillon NK-94-25.
C) Photomicrographie en lumière polarisée montrant des carbonates à grains fins et moyens
dans une unité felsique fragmentaire. Échantillon NK-95-12.































Surimpriment et recoupent les premières phases
d'altération
Synchrones avec les porphyroblastes de chlorite
et carbonate
Surimpriment et recoupent les premières phases
d'altération
Synchrones avec les porphyroblastes de chlorite
et carbonate
Altèrent les plagioclases et la matrise
Remplissent les fractures
Remplacent les fragments
Surimpriment et recoupent les premières phases
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A) Photomicrographie montrant des reliques d'amas de porphyroblastes de carbonate
remplacés par des carbonates fins. Niçois croisés. Échantillon NK-95-7.
B) Photomicroghaphie montrant des carbonates dans un phénocristal de plagioclase altéré
dans une matrice quartzo-feldspathique fine avec de fines paillettes de séricite orientées selon
la schistosité. Niçois croisés. Échantillon Ek-94-9.
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Les carbonates à grains moyens et à grains fins représentent la phase principale de cette
altération. Ces deux types de carbonate sont généralement associés, mais il semble que les
carbonates moyens précèdent les carbonates fins. Ils constituent environ 75 à 90% des
couches les plus altérées. Ces carbonates se rencontrent comme des minéraux d'altération
des plagioclases (Planche 3-4B), surimpriment les premières phases d'altération
(séricitisation, silicification et porphyroblastes de carbonates) (Planche 3-4A) et remplacent
les fragments (Planche 3-5A). La mise en place des carbonates semble suivre une succession
chronologique. Ainsi, on trouve des carbonates à grains moyens surimprimant des
porphyroblastes de carbonates, eux-mêmes surimprimés par des carbonates fins (Planches 3-
3B, 3-5B, 3-6A et 3-6B). La formation des carbonates fins est étroitement liée à l'albitisation
(Planche 3-7A) et à la chloritisation. La planche 3-6C montre une zonation d'altération
autour d'une veine ou veinule de quartz microcristallin avec des porphyroblastes de chlorite
toujours associés aux carbonates fins.
Les deux phases de carbonates constituent également les phases les plus importantes
dans l'histoire de la minéralisation. La minéralisation est toujours présente dans les zones
fortement carbonatées.
Deux méthodes ont été utilisées pour caractériser les carbonates: 1) méthode de
coloration et 2) la méthode analytique. Le test de coloration des carbonates (Dickson 1965)
effectué sur certains échantillons a révélé que la majorité des carbonates seraient de la dolomie
ferrifère (couleur bleu pâle à bleu foncé) et de la sidérite (couleur rose). Ceci est appuyé par
la faible ou l'absence de réaction à l'acide chlorhydrique. L'étude à la microsonde de 94
grains de 21 échantillons a révélé un enrichissement très important en fer des carbonates
(Annexe 4). Le diagramme de discrimination des carbonates (Figure 3.1) révèle que les
carbonates sont plutôt composés d'ankérite CaQ ^ (FeQ g, MgQ 35, MnQ
66
Planche 3.5
A) Photographie d'un fragment remplacé par des carbonates à grains moyens dans une
matrice de carbonate fin. Niçois croisés. Échantillon NK-95-7.
B) Photographie montrant le remplacement des porphyroblastes d'ankérite par la sidérite




A) Photomicrographie. Remplacement de carbonates à grains moyens par des carbonates de
fins. Niçois croisés. Échantillon NK-94-49.
B) Photomicrographie montrant le remplacement de la matrice formée de quartz
microcristallins et de séricite par des carbonates à grains moyens, eux-mêmes remplacés
par des carbonates fins. Niçois croisés. Échantillon NK-94-22.
C) Photomicrographie en lumière polarisée montrant différentes phases de mise en place des
carbonates autour d'une veine de quartz microcristallin. Cette mise en place des carbonates
montre une zonation dans la taille des grains: grains moyens à l'extérieur devenant de plus en
plus fins à l'intérieur. Cette zonation reflète également l'ordre de mise en place des
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et de sidérite (CEQ QJ, Feg g, MgQ |^, MÛQ Q^) C03. Les variations chimiques de la
sidérite et l'ankérite sont très faibles. L'ankérite représente les porphyroblastes de carbonates
et la sidérite les carbonates fins et les carbonates à grains moyens. Ceci suggère un
enrichissement progressif en fer dans îe milieu de dépôt et correspondant à une évolution du
fluide hydrothermal.
3.5. Chloritisation et AIMtisation
La chloritisation et l'albitisation sont deux phases d'altération qui se produisent
probablement de façon synchrone (Tableau 3.1). Les seuls indices qui permettent de penser
qu'elles sont synchrones sont leur forme qui est généralement automorphe à xénomorphe et
la présence de nombreuses inclusions de carbonates. Les minéraux d'altération primaires de
ces deux phases d'altération: (1) chloritisation et (2) albitisation, se rencontrent dans les
zones fortement carbonatées, dans les unités felsiques et dans les cherts et les tufs. Quant
aux phases tardives, elles se rencontrent dans toutes les unités étudiées.
a. Albitisation
L' albitisation est peu répandue. Dans tous les échantillons observés, seules les zones
fortement carbonatées et minéralisées ont révélé la présence de cette altération. En effet, au
moins deux générations d'albitisation semblent se rencontrer. La première génération est
disséminée dans les carbonates alors que les générations tardives constituent des veinules ou
veines plus ou moins associées avec le quartz.
Les minéraux d'albite anciens ont une forme automorphe à xénomorphe avec de
nombreuses inclusions de sidérite (Planche 3-7A) qui semblent être synchrones à leur mise
en place. Les albites se rencontrent aussi sous forme d'inclusions dans les grains de pyrite.
70
Planche 3.7
A) Photomicrographie en lumière polarisée montrant des aggrégats de porphyroblastes
d'albite automorphe à subautomorphe contenant des inclusions de carbonate dans une matrice
de carbonate fin. Les porphyroblastes d'albite recoupent une veine de carbonate. Échantillon
KN-95-15.
B) Photomicrographie en lumière polarisée montrant des amas de porphyroblastes de chlorite




De façon générale, les grains d'albite sont constitués de deux individus mâclés. Leur
taille peut atteindre 1 millimètre. Elles recoupent les anciennes veines de carbonates et de
quartz (Planche 3-7A)
b. Chloritisation
La chloritisation est très répandue. Elle se rencontre dans toutes les unités étudiées et
montre des générations et des aspects différents. La chlorite se présente sous plusieurs
formes: 1) porphyroblastes dans les zones fortement carbonatées, 2) petites aiguilles
dispersées dans les phenocristaux de plagioclase ou dans la matrice des unités felsiques, des
cherts et des tufs, 3) massive.
La chlorite ancienne est généralement associée aux zones riches en carbonates fins
(Planche 3-7B). Elle a une forme automorphe à subautomorphe, de taille d'environ 1 à 0,5
millimètre et de texture poeciloblastique. Celle-ci contient plusieurs inclusions de carbonates
fins suggérant une mise en place probablement synchrone. Lorsque les inclusions sont
abondantes, la chlorite a une forme squelettique. Elle est généralement disséminée dans la
matrice carbonatée et parfois en amas. La chlorite recoupe les anciennes veines de carbonates
(Planche 3-8A) et de quartz. En niçois croisés, la chlorite ancienne montre une biréfringence
gris-bleu.
Une autre forme de chlorite rencontrée est la chlorite en aiguille. En effet, de fines
aiguilles de chlorite s'observent dans les phenocristaux de plagioclase, dans les grains de
quartz en croissance, dans les fragments, dans la matrice des unités felsiques, des cherts et
des tufs. En fait, il n'existe aucune relation entre cette chlorite en aiguille et la chlorite
porphyroblastique. Néanmoins plusieurs éléments suggèrent une mise en place synchrone.
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Planche 3.8
A) Photomicrographie en lumière polarisée montrant des porphyroblastes de chlorite
recoupant des veines de carbonate. Échantillon NK-95-7.
B) Photomicrograhie en lumière polarisée montrant de la chlorite massive de teinte gris-vert et
de porphyroblaste de chlorite squelettique de teinte bleue. Échantillon NK-95-41
C) Photomicrographie en lumière polarisée montrant une veine de chlorite fibreuse massive





















La chlorite s'observe comme un matériel d'altération des phénocristaux de plagioclase
et de la matrice quartzo-feldspathique des roches felsiques. Dans les phénocristaux de
plagioclase, elle forme un assemblage minéralogique avec la séricite, les carbonates et le
quartz. Ces petites aiguilles de chlorite vont croître pour fusionner et former de la chlorite
massive. Il est possible même qu'une partie des épaisses masses de chlorite massive soit le
résultat d'une chlorite issue de telle agglomération.
Comme mentionné, c'est probablement la remobilisation de ces chlorites en aiguilles
qui va former la chlorite massive. La chlorite massive et les veines forment les générations
tardives. La chlorite massive est très répandue et se rencontre aussi bien dans les unités
felsiques que dans les cherts et les tufs surtout au niveau de la zone de cisaillement de
l'affleurement KN (Figure 2.3). Dans ces unités, la chlorite a une biréfringence gris-vert
(Planche 3-8B). Elle forme des masses plus ou moins continues ou disséminées dans la
matrice
Les veines ou veinules de chlorite sont abondantes. Elles se produisent seules ou en
association avec quartz±carbonate. La planche 3-8C montre une veine de chlorite avec des
textures axiolitiques et sphérolitiques. Ceci représente des croissances libres à partir d'une
solution sursaturée (Craig et Vaughan 1981).
Un total de 67 grains de chlorite issus des unités felsiques, des cherts, des tufs et des
brèches volcaniques ont été analysés chimiquement à l'aide de la microsonde et les résultats
sont montrés à l'annexe 5. Sur la figure 3.2, la majorité des chlorites se situe vers la limite
supérieure du champ de la ripidolite et la pseudothuringite. Cette variation de la composition
peut s'exprimer comme suit: (MgQ 0 9 . 0 1 9 , A1Q 22_o.38' Fe0.43-0.62' N a0.04, K0.3())
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Figure 3.2. Diagramme de classification des
Fe/Mg est compris entre 0.76 cl 0.80.
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Pétrographiquement toutes les chlorites montrent une biréfringence bleu à vert. Les analyses
ont été faites aussi bien sur les chlorites précoces que sur les chlorites tardives rencontrées








Le GHM n'a connu jusqu'à présent que deux gisements qui ont été exploités pour le
cuivre (Cu) surtout et l'argent (Ag). Depuis ces dernières années, plusieurs travaux menés
par le Ministère des Ressources Naturelles et des compagnies minières ont permis de
découvrir plusieurs indices dans le GHM. Les travaux de Verpaelst et al. (1991), dans l'est
du GHM dans les cantons de Poularies et Privât révélèrent des indices de Cu, Ag, Zn, Pd,
pyrite et Au. Quant aux travaux de la compagnie Exploration Noranda Limitée (1991) et ceux
de Gagnon (1981a, b), qui couvrent l'ouest et le sud, ils révélèrent des indices de Cu, Ag,
Zn, Au, de carbonate de fer, d'oxyde de fer et de pyrite. Tous ces indices laissent penser que
le GHM pourrait posséder un potentiel minier assez intéressant pour les compagnies
d'exploration, bien que ces indices n'ont jamais fait l'objet d'une étude détaillée.
4.2. Distribution et caractérisation des minéraux
La minéralisation de type sulfure massif volcanogène est confinée dans les unités
felsiques, dans les unités de tuf-chert et dans les brèches volcaniques. Elle est constituée de
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sulfure de fer essentiellement de pyrite et de marcassite avec des textures primaires bien
préservées et d'oxydes de fer essentiellement de l'hématite.
Les indices minéralisés rencontrés dans les unités de la partie supérieure du GHM se
présentent sous forme:
- de couches ou de lentilles de longueur et d'épaisseur variables. À l'affleurement K
(Figure 2.4), une couche de sulfure massif boudinée et étirée d'environ 20 mètres de
longueur et 1 mètre de large.
- de veines communément d'allure dendritique
- disséminée à semi-massive.
La proportion de ces minéraux varie d'une unité à une autre. Les sulfures, constitués
de pyrite et de marcassite, représentent 65 à 70% de la minéralisation et les oxydes de fer,
essentiellement l'hématite, représentent 30 à 35%. Le tableau 4.1 présente l'abondance des
minéraux en fonction des unités lithologiques et le tableau 4.2 montre quelques
caractéristiques des minéraux. La pyrite se présente comme des grains fins à grossiers,
disséminée à semi-massive, comme des veines ou des remplissages d'espace entre les
fragments (Planche 4-1 A), comme un encroûtement sur les bordures des fragments (Planche
4-1B) et des marcassites colloformes (Planche 4-2A). La pyrite forme avec la marcassite un
réseau dendritique d'allure stockwerk (Planche 4-2B). La marcassite présente diverses
textures telles que la texture colloforme, framboïdale et la texture granulaire. Les textures
colloformes sont communément entourées par un fin liseré de pyrite crustiforme (Planche 4-
2A). La marcassite tout comme la pyrite se produit dans les espaces vides entre les
fragments, sur les bordures et à l'intérieur des fragments. Elle constitue aussi des veines ou
des veinules qui peuvent parfois former des réseaux d'allure stockwerk (Planche 4-2B). La
planche 4-2C montre des veines de marcassite et de pyrite recoupées par des veines de
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Gris foncé à brun
Encroûtement autour des fragments, des veines minéralisées et des vides
Remplacement de la pyrite, de la marcassite et des carbonates
Grains fins à grossiers
Jaune
Disséminées à semi-massives
Veines ou en réseaux dendritiques
Remplacement des vides entre les fragments
Encroûtement autour des fragments et de la marcassite
Jaune à jaune verdâtre
Grains fins à grossiers
Disséminées à semi-massives
Veines ou en réseaux dendritiques
Remplacement d'espaces entre les fragments
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Planche 4.1
A) Photographie montrant une veine massive de pyrite ainsi que des amas de pyrite et
marcassite entre les fragments carbonates d'une couche volcanique fragmentaire carbonatée.
L'hématite (Hm) de couleur gris foncé à brun forme une croûte autour de la veine de pyrite.




A) Photographie des marcassites colloformes entourées par un liseré de pyrite crustiforme
dans une roche felsique fragmentaire carbonatée. Le stylo a un longueur de 13.5 cm.
B) Photographie montrant un réseau dendritique de veinules de pyrite et de marcassite en
forme de stockwerk dans une roche volcanique fragmentaire carbonatée. L'hématite de
couleur gris foncé à brun remplace les veinules de pyrite et de marcassite. Le stylo a un
longueur de 13.5 cm.
C) Photographie montant des veines de pyrite et marcassite recoupées par des veines de
quartz-carbonate. L'hématite de couleur gris foncé à brun remplace les fragments carbonates









quartz-carbonate. L'hématite forme un encroûtement autour des fragments carbonates
(Planche 4-2C), encroûtement et remplacement des veines et des veinules de pyrite et de
marcassite (Planches 4-2A et 4-2B).
4.3. Paragénèse et textures des minéraux
Trois espèces principales de minéraux se rencontrent. Il s'agit de la marcassite, de la
pyrite et de l'hématite. Ces minéraux bien que généralement associés, du moins
spatialement, vont se produire en quantité variable et à des périodes différentes. La figure
4.1 montre la séquence paragénétique et l'abondance de la minéralisation.
Chronologiquement, il semble que la marcassite et la pyrite représenteraient les dépôts
précoces. Quant à l'hématite, elle marque la fin du processus de minéralisation et se présente
comme un minéral de remplacement des phases précoces. La pyrite présente au moins deux
générations. La pyrite et la marcassite montrent plusieurs textures dont certaines sont
typiques des dépôts primaires de certains gisements actuels. Les minéraux anciens,
marcassite et pyrite, sont communément affectés par les processus de déformation.
4.3.1. La marcassite
La marcassite représente l'une des phases minérales les plus abondantes. Elle est très
abondante dans les unités de tuf-cherts et dans les unités felsiques fragmentaires. Dans ces
unités, elle forme des cristaux de tailles et de formes diverses, disséminés, massives à semi-
massives et constitue la grande majorité de réseaux de veines minéralisées
La marcassite présente diverses textures allant des textures primaires typiques des
sulfures à des textures secondaires. Les textures primaires telles que les textures






Figure 4.1 : Séquence paragénétique et abondance relative de la minéralisation
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textures sont généralement affectées par des processus post-formations tels que la
déformation et le métamorphisme, fournissant ainsi plusieurs textures secondaires dont les
surcroissances, la recristallisation, les textures de remplacement, les bréchifications, les
cataclases et autres. Certaines textures ainsi mentionnées seront étudiées plus en détails.
4.3.1.1 Marcassite colloforme.
La marcassite colloforme a l'aspect d'une masse globuleuse avec une structure interne
fibro-rayonnante (Foucault et Raoult 1988). Elle se produit dans les unités felsiques
fragmentaires carbonatées ou non. De ce fait, elle se rencontre dans les affleurements KN où
elle semble montrer un horizon caractéristique, K et NK. La marcassite colloforme peut se
produire seule ou en amas disséminés dans la matrice. Plusieurs veinules semblent montrer
des structures colloformes.
La marcassite colloforme, de taille d'environ 1 centimètre de diamètre, est constituée
de plusieurs couches dont certaines sont finement litées (Planches 4-3 A, 4-3B et 4-3C). Les
masses colloformes en coalescence peuvent être entourées par des couches colloformes. Les
couches individuelles sont généralement séparées par de minces couches de minéraux tels que
carbonates, quartz qui eux-mêmes sont partiellement ou totalement remplacés par l'hématite
ou par la pyrite secondaire. Ces couches individuelles se distinguent aussi par des
changements d'épaisseur, de forme, mais également par de petits changements de couleur. À
la différence avec la pyrite, la marcassite est mâclée et est communément constituée de fibres
rayonnantes. Leur surface externe est soit lisse, soit ondulée ou festonnée et généralement
recouverte par une couche de pyrite crustiforme (Planche 4-3A). Elle est généralement
remplacée par l'hématite et la pyrite.
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Planche 4.3
A) Photomicrographie en lumière naturelle de marcassite (Mr) colloforme litée (jaunâtre)
entourée par une couche de pyrite (blanc-argent) crustiforme en croissance. Échantillon KN-
95-14. Les chiffres représentent la traverse de l'analyse à la microsonde (Tableau 4.3).
B) Photomicrographie en lumière naturelle de marcassite (Mr) colloforme litée partiellement
inversée dans sa partie interne avec beaucoup d'inclusions en pyrite. La pyrite cristalline
tardive se dépose entre les microlits décollementés. Échantillon KN-94-66. Les chiffres
représentent la traverse de l'analyse à la microsonde (tableau 4.3 ).
C) Photomicrographie en lumière naturelle de marcassite colloforme litée. Les fines couches
entre les microlits de marcassite sont constituées de carbonates±quartz partiellement
remplacées par l'hématite (Hm). Échantillon KN-95-10. Les chiffres représentent la traverse
de l'analyse à la microsonde (tableau 4.3).
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# Analyse semi-quantitative. Pas de standard.










































































































































* Analyse quantitative. Fe, S, Zn par WDS et Ni, As et Co par EDS
Limite minimale de detection est de 0.05 pour Ni et 0.15 pour As.
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Les résultats analyses chimiques effectuées sur les différents grains de marcassite
colloforme sont présentés aux annexes 6 et 7. Le tableau 4.3 montre les résultats d'analyse
de trois traverses effectuées sur trois marcassites colloformes (Planches 4.3A, B et C). La
marcassite colloforme ne semble pas montrer de variation systématique de la composition de
la marge vers le centre des grains. Les éléments traces tels que Ni et As sont toujours
présents, alors que le Zn et le Co sont rares. Les variations dans la structure interne et les
faibles changements de couleurs observées dans les marcassites colloformes ne semblent être
liés à des variations chimiques.
Afin de mieux faire ressortir la structure interne des couches colloformes, nous avons
soumis plusieurs échantillons de textures colloformes à l'attaque chimique des solutions
acides de KMnO4/H2SO4 et du HNO3 15%.
Les marcassites attaquées par ces acides révèlent outre les résultats déjà observés, à
savoir successions de plusieurs couches et changements de couleur (Planche 4-4A), que les
couches colloformes sont constituées d'agrégats de fibres subparallèles en croissance ou
radiaires et rayonnantes (Planche 4-4B) et d'agrégats de grains. La taille, la forme et la
disposition des fibres et des grains vont déterminer chaque couche. Les parties internes de
certaines marcassites colloformes sont constituées d'une masse de petits cristaux fibreux
(Planches 4-5A et 4-5B) d'autres par contre sont formées d'amas de sphérolites ou de
fragments de roches.
L'observation des microstructures des couches montre que les structures internes
diffèrent d'une couche à l'autre. Elles peuvent être constituées de fibres radiales de
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Planche 4.4
A) Photomicrographie montrant la structure interne d'une marcassite fibro-radiée colloforme
litée après attaque au HNO3 15%. La pyrite crustiforme et les veines de pyrite n'ont pas été
affectées par la solution acide. Lumière naturelle. Échantillon KN-95-14.
B) Photomicrographie d'une portion agrandie de la planche 4A (encadrement en blanc)
montrant la structure interne de deux microlits de marcassite colloforme et d'un micrograin de





A) Photomicrographie montrant la partie interne d'une marcassite colloforme. Les couches
externes sont constituées de cristaux fibreux de marcassite disposés de façon radiale alors que
la partie interne est constituée d'un aggrégat de petits cristaux. Attaque au HN03 15%.
Échantillon NK-95-2.
B) Photomicrographies d'une portion agrandie de la planche 5A (encadrement en blanc)
montrant les aggrégats de petits cristaux de marcassite dans la partie interne et les fibres de




marcassite en croissance disposées de façon sphérique (Planche 4-6A) ou en forme d'éventail
(Planches 4-4B et 4-6B) et d'agrégats de cristaux de tailles variables. Les sphérolites sont en
général concentriques et sont constitués de fins cristaux fibro-radiés centrés sur des cristaux
de marcassite ou de pyrite (Planche 4-6A). Ils sont jointifs ou en coalescence. Les formes
en éventail sont constituées de fins cristaux de marcassite en croissance vers l'extérieur. La
croissances de ces fibres peut se faire autour des cristallites de pyrite ou non (Planches 4-4B,
4-6B et 4-6C). De façon générale, la croissance des fibres de marcassite est souvent
interrompue par le développement d'une nouvelle fibre de marcassite ou par l'apparition
d'une nouvelle couche à structures différentes. La planche 4-7A montre une alternance de
quatre couches. Les planches 4-7B et 4-7C qui sont des sections agrandies de la planche 5-
7A montrent les différentes structures de ces couches.
Les couches constituées d'agrégats de grains de marcassite se distinguent par la
disposition et la taille des grains. Ainsi on trouve des couches constituées de cristaux
allongés croissant vers l'extérieur (Planches 4-5A et B), et des couches constituées de grains
de forme irrégulière de faible croissance formant une texture granulaire (Planche 4-7C). La
disposition régulière et continue des couches colloformes peut être perturbée par le dépôt
d'autres minéraux. Les planches 4-8A et 4-8B montrent une marcassite colloforme avec des
aggrégats de marcassite. Ces aggrégats de marcassite, présents dans le milieu de formation,
ont été piégés ou incorporés à la structure colloforme lors de la croissance rapide de la
marcassite colloforme.
La présence de diverses couches à structures différentes, de faibles variations de
couleur, du dépôt d'autres minéraux entre les couches colloformes traduit les changements
physico-chimiques du fluide minéralisateur ou des conditions de précipitation.
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Planche 4.6
A) Photomicrographie montrant deux microlits de marcassite colloforme dont l'un est
constitué d'aggregats de fibres rayonnantes concentriques et l'autre de faisceaux de fibres en
croissance. Attaque au HN03 15%. Échantillon KN-94-64.
B) Photomicrographie montrant la structure interne de deux microlits de marcassite
colloforme après attaque au HN03. La couche 1 est constituée de cristaux fibro-radiés
nucléés parfois sur des microcristaux de pyrite. La couche 2 est constituée d'aggregats de
marcassite. Échantillon KN-95-14
C) Photomicrographie montrant la nucleation de marcassite (Mr) fibro-radiée sur un
microcristal de pyrite (Py) dans un microlit de marcassite colloforme. Les veines de pyrite




A) Photomicrographie montrant une alternance de quatre microlits de marcassite fibro-radiée
colloforme recoupés par des veinules de pyrite. Attaque au HNO3. Échantillon KN-95-14.
B) Photomicrographie montrant la microstructure de trois microlits d'une portion agrandie
de la planche 7A. Attaque au HN03. Échantillon KN-95-14.
C) Photomicrographie d'une portion agrandie de la planche 7A. Elle montre la
microstructure de deux microlits de marcassite dont l'un est constitué d'aggrégats de cristaux
de marcassite à texture granulaire et l'autre de cristaux fibro-radiés de marcassite en




A) Photomicrographie montrant une marcassite colloforme avec des inclusions ou des
enclaves d'aggrégats de marcassite entourée par la pyrite crustiforme (en blanc). Attaque au
HNO3. Échantillon K-95-9.
B) Photomicrographie d'une portion agrandie de la planche 8A (encadrement en blanc)
montrant des aggrégats de marcassites (Mr) piégés dans les structures colloformes.
































La majorité des couches colloformes est recristallisées et parfois inversée en pyrite
(Planche 4-9A et B). Les textures de déformation sont observées, mais elles se limitent
généralement à des textures cataclastiques (Planches 4-4A et 4-7A). Dans les zones
fortement déformées, comme dans la faille de l'affleurement K ou dans la zone de
déformation de l'affleurement NK, la marcassite colloforme est souvent bréchifiée mais les
fragments conservent encore leurs structures litées (Planche 4-9C).
L'étude de la structure interne des marcassites colloformes a montré que les variations
internes et les changements de couleur sont possiblement d'ordre textural et traduisent la
variation dans le rythme de croissance des minéraux dans la solution sursaturée.
4.3.1.2. La marcassite crustiforme
La marcassite crustiforme constitue la plupart des réseaux de veines et veinules et des
couches enveloppantes des sphéroïdes. Elle est formée d'une ou de plusieurs couches
colloformes (Planches 4-10A et 4-10B). Ces couches sont constituées de marcassites fibro-
radiées croissant des murs des veines ou veinules ou probablement d'un mur de fragments de
roche vers l'extérieur.
L'attaque chimique des marcassites crustiformes formées d'une seule couche révèlent
la présence de cristaux de marcassite disposés de façon régulière les uns à coté des autres
formant ainsi une structure en " peigne " (Planche 4-1 OC). Elles sont partiellement ou
totalement inversées en pyrite ou même remplacées par l'hématite (Planche 4-10A).
La marcassite crustiforme a été analysée à l'aide de la microsonde et les résultats sont
présentés aux annexes 8 et 9. La marcassite crustiforme ne montre aucune variation
appréciable dans sa composition chimique.
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Planche 4.9
A) Photomicrographie en lumière naturelle montrant des microlits de marcassite (Mr) en
partie inversée en pyrite (Py) et criblée d'inclusions et de vides dans les parties internes et
externes. Les chiffres représentent la traverse de l'analyse à la microsonde. Échantillon NK-
95-6.
B) Photomicrographie en lumière naturelle montrant une marcassite (Mr) fibro-radiée
colloforme et inversée à sa base et sa partie supérieure en pyrite (Py). Les chiffres
représentent la traverse de l'analyse à la microsonde. Échantillon KN-95-10.
C) Photomicrographie en lumière naturelle montrant un fragment de marcassite fibro-radiée
colloforme dans une zone déformée. Les chiffres représentent la traverse de l'analyse à la
microsonde. Échantillon NK-95-10.
•ft / ' A 1 '- • )
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Planche 4.10
A) Photomicrographie illustrant une marcassite crustiforme litée partiellement remplacée par
l'hématite. L'hématite (Hm) forme une texture en filet. Lumière naturelle. Échantillon KN-
95-8.
B) Photomicrographie en lumière naturelle montrant une marcassite crustiforme. Les
chiffres représentent la traverse de l'analyse à la microsonde. Échantillon K-94-8.
c) Photomicrographie montrant la structure interne d'une marcassite crustiforme après
attaque chimique au HNO3. Les cristaux de marcassite disposés les uns à coté des autres
forment une structure en "peigne". Échantillon K-94-8
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4.3.1.3. La marcassite sphérolitique
Les marcassites spherolitiques sont disséminées dans la matrice carbonatée
partiellement ou totalement remplacée par l'hématite et dans les masses colloformes (Planches
4-11A et 4-11-B). Elles sont de l'ordre du millimètre voire moins et sont constituées de deux
parties: une couche concentrique composée de fibres ou d'aiguilles radiales qui réagit
facilement à l'attaque de l'acide et d'un noyau de microcristallite de pyrite résistant à l'attaque
de l'acide (Planche 4-12A et B). Le nombre de microcristallites de pyrite constituant les
noyaux de sphérolites est extrêmement variable. Certaines sphérolites sont centrées sur deux
ou plusieurs micocristallites de pyrite de taille variable alors que d'autres ne possèdent qu'un
noyau de pyrite (Planches 4-12A et B). De façon générale, deux ou plusieurs sphérolites
coalescent en partageant une enveloppe commune formée de marcassite partiellement
recristallisée et inversée en pyrite.
La marcassite sphérolitique et son noyau de pyrite microcristallite ont été analysés à
l'aide de la microsonde. Les résultats de cette analyse sont présentés à l'annexe 10.
L'analyse de ces résultats montre que les marcassites spherolitiques ont une composition
relativement homogène.
4.3.1.4. La marcassite framboïdale
Les marcassites framboïdales se rencontrent essentiellement dans l'unité felsique
fragmentaire de l'affleurement NK. Elles sont généralement sphériques mais cette forme est
quelquefois affectée par la déformation qui tend à la détruire (Planche 4-13A). Elles sont
composées d'agrégats de microcristaux de marcassite. L'attaque de ces framboïdes révèle
que ces microcristaux de marcassites sont constitués de cristaux fibro-radiés en croissance
autour d'un micrograin de pyrite ou de marcassite (Planche 4-13B) et de grains de
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Planche 4.11
A) Photomicrographie en lumière naturelle montrant des sphérolites de marcassite. Les
chiffres représentent la traverse de l'analyse à la microsonde. Échantillon KN-94-64.
B) Photomicrographie en lumière naturelle montrant des sphérolites de marcassite dans une
matrice carbonatée remplacée par l'hématite. Les chiffres représentent la traverse de l'analyse
à la microsonde. Échantillon KN-95-6
•S , .1* • V.
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Planche 4.12
A) Photomicrographie montrant la microstructure des spherolites de marcassite après attaque
au HNO3. Les spherolites sont constitués d'un ou de plusieurs microcristaux de pyrite (Py)
entourés par une ou deux couches de marcassite fibro-radiées concentriques. Échantillon
KN-94-64
B) Photomicrographie montrant des spherolites en coalescence partageant une enveloppe
commune formée de marcassite partiellement recristallisée ou remplacée par la pyrite.




A) Photomicrographie en lumière naturelle montrant des marcassites framboïdales
sphériques constituées de microcristaux de marcassite. Noter la présence d'un framboïde
affecté par la déformation. Les chiffres représentent la traverse de l'analyse à la microsonde.
Échantillon NK-95-10.
B) Photomicrographie illustrant la microstructure d'une marcassite framboïdale constituée de










marcassite. Certains noyaux de marcassite sphérolitiques peuvent être vus comme des
framboïdes de pyrite.
Les résultats de 10 analyses de deux marcassites framboïdales, faits à la microsonde
sont présentés à l'annexe 11. La marcassite framboïdale ne semble pas montrer de variation
systématique dans leur composition chimique. Le Ni est presque toujours présent en faible
quantité.
4.3.1.5. La marcassite squelettique
La marcassite squelettique se rencontre dans les affleurements NK, EK et rarement
dans KN. Elle est constituée d'amas de bâtonnets en forme de croix ou d'étoiles voire
dendritiques (Planche 4-14A et B). Les formes en croix ou étoiles sont suborthogonales et
sont communément constituées de deux bâtonnets alors que les formes dendritiques sont
formées de plusieurs bâtonnets axés sur un cristal de marcassite. La texture squelettique est
considérée être le produit d'une cristallisation à partir d'une solution sursaturée (Smith 1964;
Spry 1969; Frater 1985) sous des conditions de très basse température (Ramdohr 1980).
L'attaque chimique montre que les textures squelettiques sont partiellement ou totalement
entourées par une surcroissance de pyrite (Planches 4-15-A et B). Certains bâtonnets
montrent également une inversion en pyrite.
4.3.2. La pyrite
La pyrite constitue la seconde phase métallique la plus abondante. Elle se rencontre
dans toutes les unités. Les caractéristiques de la pyrite ont été décrites au chapitre 4.2. Les
stockwerks se rencontrent surtout dans les unités felsiques fragmentaires fortement altérées,
soit localement dans les fragments carbonates, soit dans les réseaux de veines et
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Planche 4.14
A) Photomicrographie des cristaux squelettiques de marcassite constitués d'amas de
bâtonnets en forme de croix, d'étoiles ou dendritiques. Lumière naturelle. Échantillon NK-
94-26
B) Photomicrographie montrant des cristaux squelettiques de marcassite (Mr) remplacés par




Photomicrographies A) et B) montrant des cristaux squelettiques de marcassite (Mr)
surmontés par des surcroissances de pyrite (Py) dans une matrice de carbonate remplacée par




veinules de faible extension. On les trouve aussi dans des poches carbonatées des unités de
tuf-chert. Les bordures des fragments carbonates sont constituées de pyrite massive à semi-
massive ou de grains disséminés. Les observations microscopiques ont confirmé plusieurs
textures reconnues sur le terrain, notamment les textures coUoformes, automorphes,
massives et crustiformes. Les autres textures telles que la texture atoll, les textures de
remplacement, de recristallisation, d'inversion, les textures cataclastiques, bréchiques et
autres se rencontrent.
Plusieurs générations de pyrite semblent être présentes. Les dépôts primaires sont
communément représentés par des textures coUoformes, les textures cristallines automorphes
à subautomorphes, les porphyroblastes et les textures crustiformes. Nous analyserons plus
en détail ces textures ainsi les textures secondaires qui les accompagnent.
4.3.2.1. La pyrite colloforme
La pyrite colloforme est moins commune. Elle se rencontre dans les couches
carbonatées minéralisées et dans certaines unités felsiques fragmentaires. Leur taille ne
dépasse pas un centimètre. Elle est généralement disséminée dans la matrice.
L'observation microscopique de ces pyrites coUoformes révèle que ces formes coUoformes
sont le résultat d'une inversion de marcassite en pyrite (Planches 4-9A et B). Les reliques
de marcassite rencontrées dans ces structures en est la preuve. L'inversion de marcassite
en pyrite a été très bien documentée par Murowchick (1992). En effet, la pyrite après
marcassite est caractérisée par plusieurs inclusions de carbonates, silicates et de vides.
L'inversion de la marcassite en pyrite est accompagnée d'un changement de volume. C'est
ce changement de volume qui est responsable de nombreux vides observés dans la pyrite
après marcassite (Murowchick 1992). Elles sont affectées par des déformations qui se
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manifestent par des cataclases et des fracturations. Les inclusions sont parfois étirées et
allongées.
Les traverses dans les marcassites colloformes possédant des couches inversées en
pyrite, ont révélé que la pyrite après marcassite présente une composition similaire à la
marcassite parente. Les résultats de cette analyse sont présentés aux annexes 6 et 7.
Les analyses à la microsonde des cristaux de marcassite ne démontrent pas de
changement significatif dans leur composition. Cependant, la majorité des cristaux de
marcassite présente de faible teneur en Ni, As et occasionnellement du Co. L'absence de
variation significative de la composition chimique de la marcassite suggère une condition
physico-chimique stable dans le milieu de dépôt. Les différentes textures observées ne
sont donc pas liées à une variation chimique.
4.3.2.2. La pyrite automorphe
La pyrite automorphe à sub-automorphe présente deux générations bien distinctes
aussi bien dans leur forme que dans leur assemblage minéralogique.
La première génération est généralement de petite taille de l'ordre du
micromètre. Elle est communément associée aux masses colloformes de marcassite où elle
sert de support pour la croissance des fibres de marcassite (Planches 4-4B, 4-6B et 4-6C).
Elle est aussi trouvée comme support pour les surcroissances de pyrite (Planche 4-12A).
Les noyaux des sphérolites de marcassite sont également constitués de un à plusieurs
microcristaux de pyrite automorphe. Les cristaux montrent dans certains cas des structures
cataclastiques ou des fractures remplies de pyrite tardive (Planche 4-6C).
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Beaucoup de pyrite automorphes à sub-automorphes et de grande taille peuvent être
aussi considérées comme primaires. Ces pyrites de grande taille se rencontrent dans les
unités felsiques fragmentaires et massives ainsi que dans les unités de tuf-chert. Leur taille
est inférieure à 5 millimètres et peuvent contenir de rares inclusions de carbonate ou de
quartz (Planche 4-16A et B). À coté de ces pyrites automorphes à sub-automorphes, on
trouve de petites plages de pyrite avec des contours irréguliers et dont les bordures sont
généralement remplacées par l'hématite (Planche 4-16C). Ce remplacement peut être partiel
ou total. De façon générale, l'attaque à l'acide révèle que les porphyroblastes sont
constitués de grains individuels.
La seconde génération se présente soit sous forme de grandes plages où les cristaux
individuels ne sont visibles que sur le bord des plages, soit sous forme de cristaux
automorphes de taille millimétrique.
Les cristaux automorphes de taille millimétrique forme des amas de grains ou des
grains disséminés. Ces amas montrent parfois des textures de recristallisation et de
surcroissance (Planche 4-17A). Les contacts entre les grains forment souvent des jonctions
triples avec des angles d'environ 120°. Ces grains recoupent fréquemment les
porphyroblastes de carbonates et de chlorites (Planche 4-17B) et sont communément
dépourvus de toute déformation et donc seraient liés à la dernière phase de pyritisation.
Quant aux grandes plages elles ont des tailles variables de quelques millimètres à
quelques centimètres de diamètre. L'attaque à l'acide de ces plages révèlent qu'elles sont
constituées d'agrégats de grains de taille variable à texture automorphe à sub-automorphe.
Les contacts entre les grains forment des points triples et dont l'angle avoisine 120°. La
forme irrégulière et l'engrenage des grains sont typiques de la texture granulaire
(Lawrence, 1972; Ramdohr, 1980; Craig et Vaughan 1981).
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Planche 4.16
A) Photomicrographie en lumière naturelle montrant un mégacristal de pyrite (Py)
automorphe. Les chiffres représentent la traverse de l'analyse à la microsonde. Échantillon
EK-95-5.
B) Photomicrographie en lumière naturelle montrant des mégacristaux de pyrite (Py)
automorphe avec des inclusions de carbonate ou de quartz. Les chiffres représentent la
traverse de l'analyse à la microsonde. Échantillon KN-94-39.
C) Photomicrographie en lumière naturelle montrant une plage de pyrite (Py) avec des


















A) Photomicrographie montrant des amas de cristaux de pyrite automorphe et des cristaux
disséminés de diamètre millimétrique. Noter les jonctions triples entre les grains de pyrite.
Lumière naturelle. Échantillon KN-94-41.
B) Photomicrographie illustrant une veine de pyrite recoupant des porphyroblastes de
chlorite et de sidérite. Lumière naturelle. Échantillon NK-94-34.
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Certaines plages de pyrite montrent des inclusions d'agrégats de marcassite
(Planche 4-18A) ou de microcristaux de pyrite automorphe (Planche 4-18B). Ceci suggère
que ces plages de pyrite pourraient être le résultat 1) d'une surcroissance de pyrite autour
des grains de marcassite et des microcristaux de pyrite précoce 2) d'un remplacement des
grains de marcassite.
Les grains de pyrite automorphes à subautomorphes, de petite et de grande taille,
ainsi qu'un nodule de pyrite ont été analysés à la microsonde. Des traverses ont été
effectuées sur certains grains de pyrite et sur le nodule. Les résultats de l'analyse sont
présentés aux annexes 12 et 13. Les grains de pyrite automorphes à subautomorphes et le
nodule ne montrent aucune variation chimique systématique. Les attaques chimiques de la
pyrite ont révélé que beaucoup de pyrite possède un noyau de marcassite ou que ces
minéraux ont remplacé des cristaux de marcassite.
4.3.2.3. Pyrite crustiforme
La texture crustiforme constitue la principale texture de la plupart des veines et des
veinules et forme également des couches sinueuses ou festonnées autour des textures
colloformes.
En effet, bien que la plupart des veines et veinules soit constituée de marcassite à
texture crustiforme, il n'est pas rare de trouver des veines et veinules composées de pyrite
montrant une texture crustiforme. La pyrite crustiforme est généralement massive ou
formée de cristaux automorphes voire subautomorphes. Ces veines remplissent souvent
des fractures , et peuvent être boudinées et fracturées (Planche 4-18C). L'attaque chimique
de certaines textures crustiformes montre de petits noyaux de grains de marcassite
enveloppés d'une surcroissance de pyrite.
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PLanche 4.18
A) Photomicrographie montrant des plages de pyrite en surcroissance sur des aggrégats de
marcassite ainsi que le remplacement de ces dernières. Attaque au HNO3. Échantillon KN-
94-64.
B) Photomicrographie montrant une plage de pyrite avec des fantômes de microcristaux de
pyrite et de cristaux de marcassite entièrement remplacés ou pseudomorphosés par les
surcroissances de pyrite. Attaque au HNO3. Échantillon KN-95-14.
C) Photomicrographie montrant une veine de pyrite boudinée remplaçant une fracture dans
une unité felsique fragmentaire. Échantillon EK-94-10.
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La texture crustiforme est aussi observée comme une mince couche enveloppant les
structures (textures) colloformes (Planche 4-3A) et crustiformes de marcassite, les
sphérolites de marcasite et les plages de pyrite. Elle se développe aussi entre les couches
colloformes (Planche 4-3B). Elle se compose de grains automorphes à subautomorphes
libres ou accolés les uns aux autres (Planches 4-3A, 4-8A et B, 4-1 OC et 4-12A). Elle est
apparente même en absence d'attaque chimique à cause de sa réflectance ou de son
apparence claire. Elle est souvent criblée d'inclusions de carbonate, ou de quartz, ou de
vide.
Ces pyrites crustiformes ne montrent aucune réaction avec les acides à part quelques
grains qui renferment des noyaux de marcassite (Planches 4-3A, 4-4A, 4-8A et B, 4-1 OC
et 4-12A). Cette génération de pyrite semble être de même génération que la plupart des
veinules de pyrite claire subautomorphe qui recouvre les structures colloformes et les
cristallites de pyrite précoce (Planches 4-4A, 4-6C, 4-7A et 4-7C).
La texture crustiforme forme un fin liseré de surcroissance de pyrite autour des
plages de pyrite. Les analyses à la microsonde des cristaux de pyrite ne semblent pas
montrer de changement systématique dans leur composition (Annexes 14 et 15). En
général, le Ni, As et occasionnellement le Co et le Zn sont présents dans la plupart des
minéraux. L'absence de variation significative de la composition chimique de la pyrite
suggère une condition physico-chimique stable dans le milieu de dépôt.
4.3.3. L'hématite
L'hématite constitue la dernière phase de minéralisation. Elle est très abondante
dans les unités de chert avec sédiments volcanogènes, peu abondante dans les unités
fragmentaires et absente dans les unités mafiques. Elle est généralement absente dans les
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zones fortement carbonatées. Elle a une teinte gris clair à gris foncé et montre une
réflectance interne de couleur brunâtre au Nicol croisé. À certains endroits, l'hématite peut
présenter une zonation de couleur ou former des couches colloformes très discrètes.
L'hématite est essentiellement observée comme minéral de remplissage de fractures, de
vides et de remplacement des phases précoces et secondaires de pyrite et marcassite. Elle
remplace également les différentes phases de carbonates.
4.3.3.1. Remplacement de la marcassite
Le remplacement de la marcassite par l'hématite est observée dans toutes les
textures. Dans les masses collof ormes, le remplacement débute entre les contacts des
microcouches avant de les envahir (Planche 4-19A). H peut aussi se faire le long des petits
réseaux de fractures ou possiblement le long des contacts des fibres radiales de marcassite.
Le remplacement peut aussi se faire des bordures extrêmes vers l'intérieur, et les
masses de marcassite impliquées dans ce processus peuvent se retrouver comme des îlots
de taille variable dans l'hématite (Planche 4-19B).
4.3.3.2. Remplacement de la pyrite
Le remplacement de la pyrite par l'hématite est très commune. Il peut être
progressif ou penétratif. En effet, le remplacement progressif commence de la bordure du
minéral vers l'intérieur. Ce remplacement peut être partiel ou total (Planche 4-16C). Quant
au remplacement dit penétratif, il se fait sous forme de petits réseaux dendritiques très
denses (Planche 4-20A). Ce remplacement va créer une bréchification des masses de pyrite
en de petits éléments plus aptes au remplacement progressif. Les formes d'hématite




A) Photomicrographie en lumière naturelle illustrant le remplacement des microlits de
marcassite (Mr) colloforme fibro-radiée par l'hématite (Hm). Échantillon K-95-9.
B) Photomicrographie en lumière naturelle montrant des îlots de marcassite (mr) dans
matrice d'hématite (Hm) résultant du remplacement de la marcassite. Le remplacement se fait




A) Photomicrographie montrant le remplacement pénétratif de la pyrite par l'hématite par le
biais de petits réseaux de fractures, créant ainsi une brechification de la masse de pyrite.
Lumière naturelle. Échantillon KN-94-39.
B) Photomicrographie en lumière polarisée montrant le remplacement total des
porphyroblastes de carbonate par l'hématite avec des inclusions de carbonates et de vides
dans une matrice de quartz microcristallin recristallisée. Échantillon NK-94-36.

115
4.3.3.3 Remplissage de fractures et de vides
L'hématite se rencontre également dans les fractures et dans les vides. Dans ces
milieux de dépôts, elle montre une texture massive. Dans les vides, l'hématite forme un
encroûtement massif sur les bordures. Ce remplacement se fait aussi de la bordure vers le
centre (Planche 4-12). Dans les fractures, l'hématite est massive mais montre plusieurs
inclusions de vides, ou de minéraux de carbonates ou de quartz.
4.3.3.4. Remplacement des carbonates
Les carbonates constituent les minéraux d'altération les plus répandus. Ils se
présentent sous trois formes : les porphyroblastes, les carbonates à grains moyens et les
carbonates à grains fins. Ces trois formes de carbonates qui sont généralement ferrifères,
sont communément remplacées par l'hématite. Ce remplacement se produit aussi bien dans
la matrice que dans les veines.
a) Remplacement des porphyroblastes de carbonates
Le remplacement des porphyroblastes de carbonates par l'hématite est commun
dans toutes les unités. Il peut être partiel ou total. Les grains de carbonates partiellement
remplacés montrent une bordure externe plus ou moins étendue d'hématite. La plupart des
grains totalement remplacés par l'hématite contiennent de petites inclusions de carbonates et
de vides et garde généralement leur forme initiale (Planche 4-20B).
b) Remplacement des carbonates fins et moyens
Le remplacement des carbonates fins et moyens est très répandu. Il est très
commun dans les zones fortement altérées en carbonate. Il forme une masse plus ou moins
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dense et dont la croissance en forme de stockwerk envahie les carbonates (Planche 4-21).
Ce réseau en forme de filet ou stockwerk montre que le remplacement est pénétratif et tend
à circuler entre les contacts des différents grains.
Le remplacement des carbonates par l'hématite se rencontre aussi aux niveaux des
épontes des veines qui montrent une croissance des carbonates (Planche 4-22 et 4-23). La
planche 4-23 A, au Niçois croisé, montre une masse d'hématite de teinte variable (gris clair
à gris foncé) ponctuée de vides.
Les variations de couleur, gris foncé à gris clair à l'échelle de la lame mince et à
l'échelle d'un même minéral, et la faible réflectance interne peut faire penser que ce minéral
pourrait avoir une grande variation chimique. De plus, il montre beaucoup de traits qui
sont comparables à la sphalerite. Pour répondre à ces questions, nous avons analysé
chimiquement l'hématite à l'aide de la microsonde. Les annexes 16 donnent les résultats de
cette analyse. La variation de la composition reflète donc la variation de couleur gris foncé
à gris clair et donne aussi une idée de la nature du minéral remplacé. Ainsi les analyses
faites sur de l'hématite issue du remplacement partiel ou total des grains de pyrite et
marcassite montrent des valeurs relativement élevées en S. En général, la quantité de S
diminue à mesure qu'on s'éloigne du minéral remplacé. Ceci laisse à penser que
l'oxydation est accompagnée d'une désulfurisation. L'hématite contient également de
petites quantités de Ni, Zn, Co, et As comme les sulfures qu'elle remplace.
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Planche 4.21
Photomicrographies en lumière naturelle (A) et en lumière polarisée (B) montrant le
remplacement des grains de pyrite et de carbonate par l'hématite. L'hématite forme un réseau
en filets dont les mailles sont marquées par des vides. Ces vides représentent des cristaux de




Photomicrographie en lumière naturelle (A) et lumière transmise (B) montrant le





A) Photomicrographie en lumière transmise montrant une masse d'hématite (Hm) de teinte
variable (gris clair à gris foncé) ponctuée de vide. Noter l'encroûtement colloforme de
l'hématite autour des vides. Échantillon NK-94-39.
B) Photomicrographie en lumière transmise montrant le remplacement des carbonates par








Ce chapitre traite essentiellement des effets de la déformation subie par les roches
encaissantes et la minéralisation.
La région soumise à notre étude montre des couloirs ou zones de déformations
intenses à moyennes qui affectent en majeure partie les unités felsiques du GHM. Outre
quelques fractures observées ça et là dans les unités mafiques du GSR, ces dernières sont
peu ou pas déformées et la schistosité est quasi inexistante.
Le présent chapitre aura pour but de décrire outre les caractères structuraux régionaux,
les structures locales et les effets de la déformation à l'échelle microscopique.
5.2. Les caractères structuraux régionaux
La géologie structurale des groupes HM et de SR a été décrite dans la section 1-7-2 au
chapitre 1 de ce mémoire. Les groupes HM et de SR sont plissés en un anticlinal appelé
anticlinal du Lac Abitibi de direction est-ouest et ne montre aucune fabrique axiale apparente
(Dimroth et al. 1983a). Les deux structures cassantes majeures qui affectent les groupes GM
et de SR sont les failles de Lyndhurst et de Macamic (Figure 1.2). La faille de Lyndhurst, de
direction est-ouest, sépare les unités du GHM et du GSR des unités du Groupe de Kinojévis
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au sud. La déformation associée à cette faille affecte surtout les unités felsiques du GHM
(Labbél994). Deux fabriques, dont l'une très penetrative, de direction est-ouest,
représenterait la schistosité régionale et l'autre, de direction nord-est, généralement restreinte,
serait un clivage de crénulation. La schistosité régionale est subverticale et est associée à une
linéation minérale ou d'étirement en composante pendage (Labbé 1994). L'attitude de cette
schistosité varie régionalement et même localement en bordure des plutons et en marge des
discontinuités structurales. La faille de Macamic, de direction nord-ouest - sud-est, se situe à
l'ouest du GHM et s'étend depuis son contact au sud avec la faille de Lyndhurst, à l'est du
Lac Lois, jusqu'en Ontario. Elle a un mouvement horizontal dextre (Labbé 1994).
Hormis ces failles, la présence de plusieurs failles dont certaines seraient des failles
synvolcaniques ont été rapportées.
5-3. Les structures locales
Les affleurements étudiés ici sont repartis le long d'une bande délimitée par deux
fractures subparallèles et dont la direction générale suit le contact entre les groupe HM et de
SR (Figure 2.2). Ces fractures subparallèles ont surtout affecté les unités felsiques du GHM
en développant des couloirs de cisaillement généralement associés à des fabriques planaires.
5-3-1. Les structures planaires
5-3-1-1. La stratification
L'attitude de la stratification a été observée dans tous les affleurements étudiés. Elle
est surtout bien marquée dans les unités de tuf-chert qui présentent communément un litage et
une lamination. De façon générale, la stratification (So) a une direction est-ouest avec un
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pendage subvertical. Elle est rarement ou faiblement affectée par la déformation ductile. La
plupart des zones déformées ont sensiblement la même direction que la stratification.
5-3-1-2. Les fabriques planaires
Les fabriques planaires sont surtout observées dans les unités felsiques qui sont
généralement affectées par la déformation. Elles sont bien développées dans les zones
fortement déformées et aussi au niveau des contacts entre les unités. Deux types de fabriques
sont présents dans ces unités: la schistosite régionale (SI) et le clivage de crenulation (S2). Il
semble que le développement de ces deux fabriques dépend de la compétence de la roche.
La schistosite régionale est penetrative et bien développée dans les zones déformées et
dans les unités fragmentaires. De direction nord-ouest à ouest, elle a un pendage abrupt vers
le nord (Figures 5.1 et 5.2). La schistosite régionale est communément réorientée dans les
zones de cisaillement (Figure 5.2). Néanmoins il existe quelques cas où elle est tronquée par
le cisaillement (Figure 5.1). Dans ce dernier cas, la roche montre un aspest prismatique bien
développé. La schistosite principale est très discrète dans les unités felsiques massives qui
sont plus compétentes.
L'analyse microscopique montre que la schistosite est marquée par une orientation des
minéraux micacés (séricite) et ou de chlorite (Planches 5-1A et 5-1B).
Le clivage de crenulation se rencontre dans les horizons riches en phyllosilicates des
unités felsiques fragmentaires et dans les zones déformées. Sa direction est généralement
sud-ouest et subverticale vers le nord (Figure 5.2). Il reprend la schistosite principale et est
associée à des flexures et à une réorientation des minéraux micacés. Ces flexures peuvent
être attribuées à des microlithons d'environ un centimètre d'épaisseur. Ils sont locaux et
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Figure 5.2: Carte des éléments structuraux de l'affleurement K
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Planche 5.1
A) Photomicrographie en lunière polarisée illustrant le développement de la schistosité (SI)
dans une unité volcanique felsique fragmentaire. La schistosité est marquée par l'orientation
de la séricite. Noter la recristallisation de la matrice quartzo-feldspathique. Échantillon EK-
94-1.
B) Photomicrographie en lumière naturelle montrant le développement de la schistosité,
marquée par l'orientation la chlorite, dans une unité felsique fragmentaire. Noter la présence
d'un fragment presqu'entièrement remplacé par de la chlorite. Échantillon EK-94-6.
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commun voire même rare, de direction nord-est et subverticale vers le sud a été observé dans
l'affleurement NK (Figure 2.5).
La linéation minérale est présente dans la zone de cisaillement K (Figure 5.2). Elle a
une plongée abrupte vers le nord dans le plan de foliation générale.
5-3-2. Les zones de déformation
Deux zones de déformation ont été observées dans la région d'étude. Elles se
rencontrent dans les affleurements K (Figure 5.2) et NK (Figure 2.5). Ce sont de grandes
structures ductiles-fragiles de direction est-ouest le long desquelles se développent une
mylonitisation plus ou moins importante.
La zone déformation de l'affleurement K est une zone de cisaillement d'environ 7 à 10
mètres d'épaisseur. Elle a une direction est-ouest avec un pendage subvertical et marque le
contact entre le GHM et le GSR. La figure 2.4 montre une cartographie détaillée de cette
zone de cisaillement. Les unités affectées sont foliées, boudinées, fracturées et fragmentées
et fortement altérées. Une zone de forte mylonitisation se retrouve dans la partie centrale où
les fragments de petites tailles, généralement felsiques, cherteux ou carbonates ont été
cimentés par une matrice chloriteuse. L'altération à l'extérieur de cette zone est marquée par
la séricite, la chlorite, les carbonates ainsi qu'une faible silicification généralement locale.
Une lentille de sulfures massifs boudinée d'environ 15 mètres de long et 2 à 3 mètres de large
s'observe dans cette zone (Planche 5-2). La schistosité principale de direction est-ouest est
réorientée par les plans de cisaillement. Le clivage de crénulation de direction sud-ouest -




Photographie montrant une lentille de sulfure massif boudinée d'une épaisseur de 2 à 3
mètres dans la zone de cisaillement de l'affleurement K. Cette zone de cisaillement marque le
contact entre le GHM et le GSR.
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La seconde zone de cisaillement se rencontre dans l'affleurement NK (Figure 2.5).
Elle a une épaisseur d'environ 15 à 20 mètres avec une direction est-ouest et un pendage
subvertical. Elle affecte les unités felsiques fragmentaires et les petits horizons finement lités,
probablement de cherts ou de tufs fins, qui leur sont associés. Ces horizons fins sont
boudinés et étirés. La zone centrale montre une foliation plus intense et une mylonitisation
plus marquée. La schistosité principale et la crénulation sont également présentes. De façon
générale, la schistosité principale est subparallèle au plan de cisaillement.
Outre, ces zones de cisaillement, on retrouve également d'autres fractures plus ou
moins cisaillantes dans la région étudiée. Ce sont en fait les fractures est-ouest que l'on
retrouve dans les affleurements EK et KN. Ces fractures affectent les unités felsiques et les
unités tuf-cherts et les unités mafiques. À l'affleurement EK, il semble que la plupart des
fractures développées dans les unités de tuf cherts ont été recoupées par des dykes felsiques.
5-3-3. Les fractures tardives
Les fractures tardives sont représentées par des plans mineurs qui recoupent toutes les
autres structures. Elles sont abondantes dans les faciès carbonates et dans les unités
fragmentaires et moindre dans les unités felsiques massives. Ces fractures se distribuent
selon quatre familles: les fractures de direction est-ouest, les fractures de direction sud-est -
nord-ouest, les fractures de direction sud-est - nord-ouest et les fractures subhorizontales de
directions diverses (Figures 5.3 et 5.4). Toutes les fractures ont des pendages, à quelques
exceptions près, subverticaux sauf les fractures subhorizontales. On peut aussi les regrouper
en fonction de la présence ou de l'absence de matériels de remplissage. Ainsi on aura d'un
côté des veines et de l'autre des fractures ou diaclases ouvertes. Les veines sont




Figure 5.3: Carte montrant les différentes familles de fractures tardives.
Affleurement KN
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Figure 5.4: Carte montant les différentes familles de fractures tardives. Affleurement NK
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faciès carbonates (Figure 5.3). Les veines de quartz subhorizontales de la zone de
cisaillement K sont associées à la chlorite. Quant aux fractures ouvertes ou diaclases, elles
s'observent dans les unités felsiques fragmentaires et dans les faciès carbonates. L'extension
latérale des fractures tardives est variable. Les veines ont une extension latérale faible (de
quelques mètres) alors que les fractures ouvertes peuvent avoir une extension importante.
Leur épaisseur est de l'ordre de quelques centimètres. Elles développent peu ou pas de
mouvement important. Le mouvement le plus important a été observé le long de la fracture
sud-ouest -nord-est de les zones de cisaillement de l'affleurement K (Figure 5.2). Cette
fracture subverticale a eu un déplacement senestre qui a entraîné le déplacement latéral des
structures anciennes (Figure 5.2). De même, les travaux de Labbé (1994) ont montré la
présence de telles fractures dans la région. Les fractures subhorizontales ou veines
subhorizontales recoupent communément par les autres structures cassantes et
représenteraient les dernières générations de fractures. Les relations chronologiques entre les
autres fractures sont difficiles à établir. Elle varie d'un affleurement à l'autre (Figures 5.3 et
5.4) et dans certains cas à l'intérieur d'un même affleurement. La planche 5-3A montre le
recoupement de trois veines de quartz dans une unité volcanique fragmentaire et carbonatée.
Une caractéristique commune à toutes ces veines, c'est qu'elles sont dépourvues de
minéralisation.
5-4. La déformation à l'échelle microscopique
À l'échelle microscopique, cette étude a permis d'établir un ordre chronologique des
altérations qui ont affecté la région d'étude (Tableau 3.1). Ainsi les veinules de quartz
formées probablement lors de la minéralisation et l'altération ont été plissées (Planche 5-3B),
boudinées et bréchifiées (Planche 3-2A), et recoupées par des veinules ultérieures lors des
déformations tardives. Hormis les plissements observés dans les veinules de quartz, il
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Planche 5.3
A) Photographie illustrant une chronologie de recoupement de trois veines de quartz dans
une unité volcanique fragmentaire carbonatée.
B) Photomicrographie en lumière polarisée montrant une veine de quartz précoce plissée et
recoupée par une veine de quartz tardive. Échantillon EK-94-19.
B
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semble que les veines tardives ne montrent pas ce type de déformation. Cette déformation
souple est probablement liée à un événement de raccourcissement précoce que l'on peut
associer à la mise en place de l'anticlinal du Lac Abitibi.
La déformation s'observe aussi au niveau minéralogique. Les phénocristaux de
quartz, plagioclase et les grains de sulfures sont les principaux minéraux qui ont enregistré
les effets de la déformation. En général, la déformation est marquée par des cataclases, des
dislocations, des extinctions roulantes, des recristallisations, par le développement d'ombres
de pression, des surcroissances et même par des inversions de marcassite en pyrite.
Les textures cataclastiques sont importantes et s'observent au niveau des
phénocristaux de quartz et des grains de sulfures. Ce sont, en fait, des microfissures qui
apparaissent dans les minéraux rigides ayant un comportement cassant.
Les phénocristaux de quartz, les grains de pyrite et de marcassite montrent
communément des fractures et des cassures. Les fractures dans les phénocristaux de quartz
sont souvent remplacées par des carbonates (Planches 2-1 A, 2-4A) et de quartz (Planche 2-
7B). Cependant, des fractures ouvertes s'observent (Planche 2-7B). Lorsque la déformation
est forte, les grains peuvent être fragmentés en éléments isolés et cimentés par les carbonates
(Planche 2-1 A) ou formés des agrégats de petits cristaux de quartz soudés. Les cristaux
déformés montrent une extinction roulante. Quant aux fractures et cassures observées au
niveau des grains de pyrite et de marcassite, elles sont remplacées par des carbonates, du
quartz, de la pyrite, de l'hématite ou restent ouvertes. Les planches 4-6A, 4-7A, 4-6C et 4-
7C montrent des cataclases de marcassite colloforme. Les fractures et les cassures sont
remplacées par la pyrite. La planche 4-6C montre également un microcristal de pyrite précoce
recoupé par une veine de pyrite tardive. Dans les zones où de fortes déformations se
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produisent, les veines de pyrite sont boudinées (Planche 4-18C). On observe également dans
ces zones des grains de pyrite fracturés et bréchifiés (Planche 5-4A) ainsi que des marcassites
colloformes. Les fragments issus de telle bréchification peuvent être localement entraînés le
long des plans de foliation (Planche 5-4B). La déformation cataclastique peut être
accompagnée par des modifications de forme de certaines textures primaires et celles-ci sont
bien observées au niveau des marcassites framboïdales. En effet, les marcassites
framboïdales généralement sphériques deviennent ellipsoïdes sous l'effet de la déformation
par glissement des micrograins internes (Planche 4-13A). Les fortes déformations peuvent
entraîner la désagrégation complète de telles structures. Le contact entre les grains constitue
des zones de faiblesse pour initier des ouvertures et permettre la circulation des fluides. La
planche 4-20A montre une désagrégation d'une masse de sulfure (pyrite et marcassite) par
infiltration de l'hématite entre les fractures et les contacts des grains.
La recristallisation est un phénomène courant qui affecte aussi bien la roche
encaissante que les sulfures. Elle se produit soit pendant le refroidissement lent après la
formation soit pendant le réchauffement lent durant le métamorphisme ou la déformation
(Craig et Vaughan, 1981). Elle a comme effet la reformation et la migration des contacts des
grains conduisant à des croissances de grains. Les recristallisations complètes aboutissent à
la formation de jonction triple dont l'angle est d'environ 120°. Au niveau des roches
encaissantes, la recristallisation est marquée par des grains formant des masses
microcristallines ou des masses granoblastiques troubles et criblées de paillettes de séricite.
La recristallisation dans les chert est très discrète à cause de sa granulométrie fine. La matrice
cryptocristalline recristallisée est formée de grains de formes irrégulières, emboîtés les uns
sur les autres (Planches 5-5A et B). Certaines veines de quartz affectées par la déformation
peuvent être partiellement ou totalement recristallisées en une masse cryptocristalline
identique à la matrice (Planche 5-5C). La recristallisation est aussi abondante au niveau de la
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Planche 5.4
A) Photomicrographie en lumière naturelle montrant une bréchification des mégacristaux de
pyrite. Échantillon EK-95-4.
B) Photomicrographie en lumière naturelle montrant une traînée de pyrite fragmentée et




A) Photomicrographie en lumière polarisée montrant une unité de chert recristallisé formée
de grains irréguliers emboîtés les uns sur les autres. Noter une veine de quartz recoupée par
des minéraux de carbonates. Échantillon EK-94-9.
B) Photomicrographie en lumière polarisée montrant une unité de chert recristallisée. Noter
la présence d'une veine de quartz recoupée par une veine de carbonate. Échantillon KN-94-
42.
C) Photomicrographie en lumière polarisée montrant une veine de quartz déformée et












minéralisation. Elle s'observe à la fois dans les couches des marcassites colloformes que
dans les agrégats disséminés ça et là dans la matrice. Les couches de marcassite colloforme
formées d'agrégats de cristaux de marcassites montent des cristaux quasi équantes faisant
entre eux des angles d'environ 120° (Planche 4-7C). Les planches 4-12A et 4-18A et B
montrent des masses de pyrite recristallisées avec des noyaux de microcristaux de pyrite et
d'agrégats de marcassite.
Les ombres de pression sont présentes dans les zones déformées. Elles se développent sur
les bordures abritées de la déformation des grains quartz, de pyrite, de marcassite et des
carbonates. Elles sont formées de minéraux fibreux de quartz, de chlorite, de séricite et de
carbonates. Les ombres de pression sont très développées autour des sulfures (Planche 5-
6B). Elles sont généralement orientées suivant la direction principale de la foliation (Planche
5-6A). Autour des phénocristaux de quartz, elles sont moins communes et peu développées.
Les phénomènes d'inversion ont été reconnus dans les grains de marcassite et se
produisent entre pyrite et marcassite. L'inversion de marcassite en pyrite s'observe en
majeure partie dans les couches des structures colloformes. Elle est caractérisée par la
présence de vides de taille variable (Planches 4-9A et B).
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Planche 5.6
A) Photomicrographie en lumière polarisée montrant des ombres de pression formées de
fibres de quartz (Qz) orientées suivant la direction principale de la foliation. La flèche
blanche indique la Schistosité (SI). Échantillon NK-94-2.
B) Photomicrographie en lumière naturelle montrant des ombres de pression formées de






Interprétation, discussion et conclusion
6.1. Introduction
La partie supérieure du GHM constitue en fait le sommet d'un édifice volcanique
felsique et marque la fin des activités volcaniques sous-marines. Selon Mueller et White
(1992), les roches volcaniques se sont formées dans un environnement marin de plus de 200
mètres de profondeur.
Les roches de la région d'étude, constituées essentiellement de roches volcaniques
felsiques massives et bréchiques ainsi que d'horizons de tufs et cherts, ont été affectées par
plusieurs types d'altération. La minéralisation de type SMV possède plusieurs
caractéristiques primaires qui peuvent être utilisées pour expliquer 1) la genèse et le mode de
formation des SMV archéens 2) l'environnement de dépôt des SMV archéens 3) l'évolution
des fluides hydrothermaux, et 4) les textures primaires et les conditions physico-chimiques
de leur formation. Cette étude place également des contraintes sur les formations de fer ainsi
que la formation des cherts.
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6.2. Altération hydrothermale et minéralisation
6.2.1. Chert
Les unités felsiques du GHM du secteur d'étude alternent dans sa partie supérieure,
avec des unités de tufs et de cherts. De nombreux processus génétiques ont été évoqués pour
la genèse de chert. Sangster (1972) concluait que les cherts constituent des sédiments
chimiques d'origine exhalative à prédominance volcanique. Ils sont communément associés
avec les dépôts de sulfures massifs volcanogènes archéens (Sangster 1972) et sont
généralement supposés être des dépôts sous-marins. L'origine hydrothermale des cherts a
été suggérée par plusieurs études (De Wit 1982; Smith et al. 1984; Hoffman et al. 1986; De
Ronde et al. 1994). Cependant, beaucoup de travaux sur les cherts montrent qu'ils peuvent
aussi être le produit d'une altération ou d'un remplacement diagénétique des roches
préexistantes, incluant les tufs, les shales, les grés et les komatiites (Lowe et Knauth 1977;
Dunlop 1978; Barley 1978; De Wit 1982; Paris et al. 1985; Dimroth 1986). Les sédiments
cherteux des roches archéennes riches en sulfures à l'intérieur des séquences ultramafiques
de Yilgarn Block en Australie étaient interprétés comme des sédiments intercalés entre les
coulées. Leur formation impliquait trois composants principaux: un produit
volcanoclastique, un produit exhalatif et un matériel carbonate (Groves et al. 1978). Groves
et al. (1978) suggèrent que leur formation se serait produit durant les stades finaux du
volcanisme ultramafique à mafique.
L'analyse pétrographique des cherts du GHM a montré que les cherts contiennent
beaucoup de matériaux volcaniques notamment des fragments de roche, des cristaux de
quartz, des amygdales, des carbonates et des sulfures de fer. La présence de ces éléments
présume que les cherts sont le produit du remplacement des tufs auxquels ils sont
communément associés. Cependant, les laminations parallèles dans les cherts et les
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rubanements tuf-cherts militent plutôt en faveur d'une origine syn-sédimentaire. Ils se sont
formés donc à l'interface eau-sédiment. L'alternace des bandes de chert et tuf suggère des
variations dans le rythme d'accumulation des sédiments dans le milieu de dépôt.
L'abondance en Fe et en Al des cherts peut être une source indicatrice pour l'origine
des cherts (Zhou et al 1994). Ainsi un chert riche en Fe aura une origine hydrothermale, alors
qu'un chert riche en Al aura une origine sédimentaire. L'analyse des minéraux de carbonate
et de chlorite présents dans les cherts a révélé un enrichissement important en Fe, laissant
ainsi supposer que les cherts seraient possiblement d'origine hydrothermale bien que certains
lits paraissent montrer une origine de remplacement sédimentaire, possiblement de shale noir
silicifié. La présence d'une quantité importante de sulfures de fer avec des textures primaires
de précipitation peut témoigner l'une origine hydrothermale ou diagénétique normale.
La formation des couches de chert entre les unités felsiques marque des périodes
d'accalmies des activités volcaniques et le dépôt des sédiments exhalatifs. Les cherts
résulteraient de l'effondrement pélagique des exhalites, et leur structure interne serait liée aux
conditions hydrodynamiques. Les lits de cherts en formation peuvent être lités, laminés et
bréchifiés. Les lits bréchifiés peuvent être attribués aux déformations syn-volcaniques dû
soit à la sédimentation pélagique des débris volcaniques lors de l'éruption qui a causé la
turbulence de l'eau de mer, soit à la libération de vapeur générée par le réchauffement rapide
des eaux interstitielles (Hanson et Schweihert 1982), soit à des échappements d'eau (Mueller
et White 1992). Quant aux lits de cherts laminés, lités et massifs, ils se formaient durant la
période de faible turbulence ou de faible énergie.
Les cherts, intercalés entre les différentes coulées du GHM, ont favorisé la vaste
altération hydrothermale des unités volcaniques de la région. Les cherts ont joué
certainement un rôle de barrière imperméable limitée dans la circulation des premiers fluides.
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Ainsi les premiers fluides étaient temporairement piégés par les cherts dans les structures
poreuses avant de continuer leur ascendance vers la paléosurface.
6.2.2. La silicification
La silicification est omniprésente dans toutes les unités rencontrées dans la région
d'étude. Elle se produit dans les unités felsiques, mafiques, dans les fractures précoces et
tardives et dans les cherts et les tufs. La silicification a été reconnue comme l'une des
premières phases d'altération (Tableau 3.1). Étant donné que les veines de quartz précoces
sont généralement recoupées par les phases tardives, il est probable que la silicification se soit
produite lors des stades initiaux de la circulation des fluides hydrothermaux. Sa présence
dans les veines tardives montre qu'elle se produisait, à des degrés plus ou moins variables,
durant toutes les phases d'altération. Selon McGeehan (1978) et Gibson et al. (1983) la
silicification se produit lorsque le fluide hydrothermal atteint la température critique au-delà de
laquelle la solubilité du quartz décroît. La précipitation de la silice va sceller les pores et les
fractures. La silicification est donc le résultat de la précipitation de la silice dans les roches ou
dans les fractures à partir de la circulation des fluides hydrothermaux sursaturés.
La silicification précoce a joué un rôle important dans l'évolution du système
hydrothermal. La silicification précoce va renforcer l'imperméabilité des roches, empêchant
ainsi le déversement des fluides hydrothermaux dans l'eau de mer. Cette couverture de
silicification (Figure 2.1) va obliger les fluides hydrothermaux à circuler dans les unités à
fortes porosités.
6.2.3. La carbonatation
Les carbonates sont très répandus dans toutes les unités étudiées et constituent les
minéraux d'altération les plus abondants. Ils remplacent les vésicules, forment des veinules,
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se rencontrent en inclusions dans les chlorites, dans la pyrite et la marcassite, d'épaisses
couches de roches felsiques fragmentaires entièrement altérées en carbonates se rencontrent.
Les analyses à la microsonde des carbonates révèlent un contenu élevé en Fe avec des
quantités mineures de Mg et Mn. Les diagrammes de classification des carbonates construits
à partir des résultats d'analyse à la microsonde ont montré que les carbonates sont composés
essentiellement de sidérite et d'ankérite. La formation de l'ankérite était suivie par la
formation de la sidérite à grains fins. Ces carbonates ferrugineux sont attribués à une origine
hydrothermale et suggèrent une formation pré- ou syn-minéralisation.
La présence des carbonates dans plusieurs dépôts de sulfures massifs volcanogènes a
été rapportée. Hendry (1981) mentionne que la sidérite et la calcite sont présentes dans
l'encaissant du gisement de Prince Lyell, en Australie. La présence de l'ankérite, de la
sidérite, de la dolomie et de la calcite a été rapportées dans le gisement de Que River par
Offler et Whitford (1992). Shandl et Wicks (1993) ont rapporté deux générations de
carbonate, magnésite-dolomie et ankérite-calcite mineure, respectivement dans les roches au
nord du gisement de Kidd Creek, en Ontario. Morton et Nebel (1984) ont conclu que le
gisement de la mine de fer de Hélène à Wawa, en Ontario, est exclusivement constitué de
sidérite et d'ankérite. Séverin (1982) et Morton (1984) ont conclu que la sidérite-ankérite
était présente dans le noyau d'altération hydrothermale et l'ankérite dans la zone d'altération
semi-concordante. Morton et Nebel (1984) ont noté que la sidérite et l'ankérite étaient
d'origine hydrothermale. Les fluides hydrothermaux riches en Fe ont déposé l'ankérite sur
les parois de la cheminée d'altération alors que la sidérite se déposait sur le fond océanique.
Tous ces travaux concluaient que l'eau de mer était la solution responsable de l'altération et
de la minéralisation et l'altération se produisait dans un système ouvert comme le résultat de
l'échange des constituants entre cette solution et la roche.
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Les carbonates de Fe, sidérite et ankérite, reconnus dans la partie supérieure du GHM
sont bien d'origine hydrothermale mais à la différence près que leur altération se produisait,
non pas dans un espace ouvert, mais plutôt dans des unités poreuses couvertes d'une couche
de chert et de lits silicifiés.
La formation des carbonates de Fe nécessite un fluide évolué (Morton et Franklin
1987). En effet la précipitation des carbonates appauvrit l'eau de mer en CO2 durant le stade
précoce des réactions eau-roche et donc l'eau de mer évoluée pourrait tendre à être pauvre en
CO2 (Fyfe et Lonsdale 1981). Ceci est en accord avec la formation de dépôts de sulfures
massifs volcanogènes de type Noranda où peu de carbonate est observé, alors que dans le
type Mattabi, les carbonates de fer sont grandement répartis à travers toute la séquence
volcanique sous le dépôt (Franklin et al. 1977; Groves 1984). Pour résumer Morton et
Nebel (1984), la formation de carbonates de fer serait que l'eau de mer en circulation en
profondeur, se réchauffe, arrive en contact avec les roches volcaniques mafiques et suivant
les réactions, l'eau de mer s'enrichit en Fe, Mg, Mn, Ca et CO2 par rapport à la couverture
de roches volcaniques felsiques. Cette seconde solution va se déplacer vers la surface
océanique. L'ebullition de la solution et ou son mélange avec l'eau de mer relativement
froide va décroître la solubilité du CO2 dans la solution hydrothermale (Eugster 1981)
causant la précipitation des carbonates de fer. Les unités felsiques du GHM se sont déposées
sur une plaine basaltique (Chown et al. 1992). L'enrichissement en Fe de la solution
hydrothermale a dû se produire au contact de cette plaine basaltique, mais il peut également
provenir des roches felsiques.
La formation des carbonates de fer s'est faite en deux étapes. Les premiers fluides qui
ont permis la formation de l'ankérite contenaient des quantités relativement élevées de Fe et
de Ca. La texture porphyroblastique de l'ankérite montre que le fluide responsable de sa
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formation a eu un temps de résidence relativement long. L'enrichissement continu en Fe de
cette solution va entraîner la production de la sidérite avec une granulométrie fine à moyenne
observée comme une phase de remplace des altérations précoces (séricite, silice et ankérite)
ainsi que les roches felsiques, les cherts et les tufs (Tableaux 3.1 et 3.2).
6.2.4. La chloritisation
La chloritisation observée dans la partie supérieure du GHM n'est pas confinée à un
endroit précis qui pourrait indiquer une cheminée d'altération. Elle est répartie, à des
quantités variables, dans toutes les unités rencontrées dans cette région d'étude. Elle est
abondante dans les couches carbonatées, se rencontre dans les couches felsiques
fragmentaires, dans les unités mafiques, se produit dans les fractures précoces et tardives.
La présence de la chlorite dans les fractures tardives indique que la chloritisation était plus ou
moins continue lors des processus d'altération tardive.
L'analyse à la microsonde des différentes phases de chlorite observée a révélé que la
majorité des chlorites a un contenu en Fe élevé et avec des quantités mineures en Mg et Al.
Le diagramme de classification des chlorites a montré qu'elles sont composées
essentiellement de ripidolite et de pseudothuringite et présentent des rapports Fe/(Fe+Mg)
élevés (0.76 à 0.80), correspondant à des chlorites ferrifères. La teneur élevée en Fe des
chlorites est indicative d'une altération hydrothermale et est entièrement en accord avec les
carbonates riches en Fe. Pour Walford et Franklin (1982), les chlorites riches en Fe se
forment dans les cheminées d'altération de basse température et les chlorites riches en Mg
dans les noyaux de haute température. La présence de chlorite riche en Fe montre que les
fluides responsables de la mise en place du dépôt de la partie supérieure du GHM avaient de
faibles températures. L'absence de chlorite riche en Mg supporte un rapport eau/roche élevé
et une faible température (Seyfried et Mottl 1982).
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Plusieurs études récentes menées sur les zones d'altération des dépôts de sulfures
massifs volcanogènes ont rapporté un enrichissement en Fe de la chlorite à travers le noyau
des systèmes hydrothermaux (Robert et Reardon 1978; Hendry 1981; Mcleod et Stanton
1984, Kranidiotis et Maclean 1987; Slack et Coad 1989; Leitch 1992; Slack et al. 1992;
Cameron et al. 1993). Dans les gisements de type Noranda (Morton et Franklin 1987), la
cheminée d'altération hydrothermale typique comprend un noyau fortement chloritisé riche en
Mg qui passe graduellement vers l'extérieur à une zone séricitisée (Morton et Franklin 1987;
Franklin et al. 1981). Tandis que dans les gisements de type Mattabi (Morton et Franklin
1987), cette zonation est absente et la distribution des minéraux se fait à travers toute la
cheminée d'altération avec une zone d'intense silicification réduite, dans sa partie supérieure
(Morton et Franklin 1987). Les carbonates de fer, ankérite et sidérite ainsi que les chlorites
ferrifères sont typiques de la cheminée d'altération de ce type de dépôt. Il semble que les
dépôts de la partie supérieure du GHM constituée d'ankérite, de sidérite et chlorites ferrifères
distribuées à travers les brèches volcaniques et formant une zone d'altération semi-
concordante chapeautée par une couverture de silicification, s'apparenteraient aux dépôts de
type Mattabi.
Pour Saccocia et al. (1994), l'augmentation du rapport Fe/(Fe+Mg) de la chlorite dans
le conduit hydrothermal principal est indicatif d'une activité de aFe2+/aMg2+ élevée à un pH
acide modéré. La chlorite se forme lors des réactions d'échange entre la solution
hydrothermale et la roche. En effet, Saccocia et al. (1994) ont conclu que la solubilité de la
chlorite dépend fortement de la température et de la composition de la chlorite. Ils rapportent
que la composition de la chlorite peut changer en réponse à un mélange constant entre l'eau
de mer et le fluide de haute température à travers la zone de décharge. Un mélange continu
entre l'eau de mer et le fluide hydrothermal produit une chlorite riche en Fe. Les ratios
eau/roche élevés seraient favorisés par une perméabilité élevée (Ellis 1979) et la baisse de
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température par l'influx régulier de l'eau de mer froide. L'augmentation de la perméabilité
donnerait accès à un grand volume d'eau de mer à la roche et favoriserait la convection des
fluides. Un influx constant d'eau de mer dans le système établirait et maintiendrait les ratios
eau/roche; et servirait de refroidissement effectif pour le système hydrothermal.
Les fortes altérations observées dans les unités felsiques fragmentaires de la partie
supérieure du GHM prouve qu'une grande quantité de fluide avait circulé dans le milieu.
L'eau de mer serait probablement le constituant le plus important et son influx constant dans
le système a dû contribuer à abaisser la température de la solution hydrothermale.
6.2.5. La minéralisation
Les dépôts de sulfures de fer massifs à disséminés et d'oxydes se produisent dans les
roches felsiques fragmentaires altérées et dans les tufs et les cherts. Un horizon de sulfures
de fer massif concordant d'environ 2 mètres d'épaisseur et 15 mètres de long a été rencontré
dans l'affleurement K. Les sulfures de fer sont constitués de marcassite et de pyrite et
représentent les phases de formation primaire. Les oxydes, constitués essentiellement
d'hématite, sont vus comme une phase de remplacement des sulfures de fer et des minéraux
de la gangue, particulièrement les carbonates de fer. Cette phase représente la phase tardive
de la minéralisation.
La formation de la minéralisation se produisait dans un environnement volcanique qui
a été interprété par Mueller et White (1992) comme un complexe central associé à un milieu
intracaldéra dans lequel des circulations importantes de fluides hydrothermaux liés aux
activités volcaniques se produisaient.
Les sulfures massifs volcanogènes se forment lors de la décharge des fluides
hydrothermaux chauds sur le fond océanique (Lydon 1984) ou dans des eaux interstitielles
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des roches à porosités élevées, gorgées d'eau et recouvertes par une couverture de roche
imperméable. La précipitation des sulfures se produit lors du mélange des fluides
hydrothermaux avec l'eau de mer.
La minéralisation dans la partie supérieure du GHM s'est produite dans des roches
felsiques fragmentaires recouvertes par une couche imperméable de tuf et de shale silicifié qui
empêchait le fluide hydrothermal chaud de se décharger directement dans l'eau de mer. Il va
s'en dire que les roches volcaniques fragmentaires se gorgeaient d'eau pendant ou avant la
silicification. Cette couverture silicifiée va jouer un rôle de piège pour le dépôt des sulfures.
En effet, l'eau retenue dans les roches fragmentaires était possiblement importante pour que
son interaction avec les fluides hydrothermaux chauds ascendants puissent permettre la
formation des sulfures de fer et autres phases ferrifères. Les sulfures se déposaient soit dans
les fragments, soit entre les fragments, soit dans des horizons favorables (horizon de sulfures
massifs concordants dans l'affleurement K).
L'étude de la minéralisation des cheminées de sulfures massifs modernes (Embley et
al. 1988; Paradis et al. 1988; Graham et al.1988; Goodfellow et al. 1993; Percival et Ames
1993; ), de la composition chimique et de la température des fluides minéralisateurs qui les
produisent (Graham et al.1988, Binns et al. 1993; Goodfellow et al. 1993; Percival et Ames
1993; ) a fourni des indices importants sur la paragenèse et les conditions physico-chimiques
des gisements de sulfures anciens. Les travaux expérimentaux de Murowchick et Barnes
(1986) ont également apporté des informations sur les conditions de précipitation de la pyrite
et de la marcassite. La précipitation de la marcassite est favorisée en milieu acide modéré
(pH=5; T<200°) en présence de polysulfures neutres tels que H2S2, H2S4 par rapport à la
pyrite qui, elle, se forme aux pH élevés en présence de polysulfures monovalents tels que
H2S", HS^- L'implication des polysulfures dans la formation de la pyrite et de la marcassite
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a été également reconnue par Graham et al. (1988) au niveau des cheminées de sulfures-
sulfates 'East Pacific Rise', 11° et 13°N Latitude.
La présence exclusive de marcassite et de pyrite dans la région d'étude suggère que les
polysulfures ont joué un rôle important dans l'environnement de dépôt et des conditions
acides modérées (pH<5) et basiques (pH>5) se rencontraient dans cet environnement.
Les températures de formation de la pyrite et de la marcassite sont très
problématiques. Beaucoup d'occurrences de marcassite suggèrent qu'elle se forme à des
températures inférieures à 240°C (Heyl 1983; Mckibben et Elders 1985). Kelly et Turneaure
(1970) ont rapporté des températures de formation de 200 à 260°C à Colquiri en Bolivie. La
paragenèse des dépôts de sulfures massifs volcanogènes peut être un indicateur pour
l'évaluation des températures de formation de certains gisements. Ainsi, un gisement riche
en Zn aura des températures de formation inférieure à 300°C tandis qu'un gisement riche en
Cu se produira à des températures supérieures à 300°C (Hannington et Scott 1988;
Thompson et al. 1988; Rona 1988). Bien que les températures de formation de la marcassite
et de la pyrite soient variables, il semble que la présence des textures précoces ou primaires
telles que colloforme, framboïdale, automorphe, crustiforme, sphérolitique et autres peuvent
fournir des informations sur les processus de formation des gisements. En effet, la plupart
des textures primaires citées ci-dessous sont reconnues comme des textures typiques de basse
température (Craig et Vaughan 1981; Eldridge et al.1983; Zierenberg et al. 1984; Frater 1985;
Ashley et al. 1988; Graham et al. 1988; Grenne et Vokes 1990; Scott et al. 1990; Gu et
McClay 1992; Large 1992). Ames et al. (1993) ont rapporté une température de 100°C pour
la marcassite colloforme dans la Zone de Cheminée Active (ZCA) de Middle Valley au niveau
de la ride de Juan de Fuca.
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L'absence générale de métaux de base et la présence de marcassite montrent que les
températures n'ont jamais atteint 300°C. La production abondante de texture colloforme, de
framboïde, sphérolite suggère que les fluides minéralisateurs avaient possiblement des
températures autour de 100°C et peut être même moins.
Les travaux de Graham et al. (1988) dans les cheminées de sulfure-sulfate dans "East
Pacific Rise", 11° et 13°N Latitude, révèlent que les minéraux primaires ou précoces sont
dissouts, recristallisés, inversés ou remplacés durant la circulation des fluides tardifs de
hautes températures ou par l'entrée de l'eau de mer durant le déclin de l'activité
hydrothermale. De telles remarques ont été faites par d'autres auteurs (Goodfarb et al. 1983;
Hekinian et al. 1983; Tivey et Delaney 1986). Les textures secondaires semblables
observées dans cette étude peuvent être attribuées à de tels phénomènes. Ainsi les textures de
recristallisation, crustiforme, d'inversion, de surcroissance et de croissance se seraient
formées par la circulation d'une solution hydrothermale tardive de plus haute température.
Cette élévation de la température aura tendance à augmenter le pH des solutions. Ceci
expliquerait la raison pour laquelle toutes les phases secondaires sont représentées par la
pyrite.
L'histoire de la formation des indices de la partie supérieure du GHM s'est terminée avec la
formation de l'hématite. L'oxydation est notée dans plusieurs gisements modernes même si
l'hématisation est rare et est souvent présente dans la zone d'altération périphérique (Embley
et al. 1988; Alabaster et Pearce 1985; Oudin 1981). Elle est perçue comme une phase tardive
qui se produit durant et après le déclin des fluides hydrothermaux par l'entrée d'eau de mer
sous saturée en soufre par rapport aux sulfures (Graham et al. 1988; Frater 1983). Frater
(1985) argumente aussi qu'il peut être le résultat de la précipitation à partir d'une solution
hydrothermale ascendante sous des conditions oxydantes.
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Selon les analogies modernes (Embley et al. 1988; Alabaster et Pearce 1985; Oudin
1981), l'hématite observée dans la région d'étude a donc été formée durant une phase
d'oxydation qui pourrait bien impliquer le rôle de l'eau de mer archéenne. Mais il s'avère
que les eaux de mer archéennes sont pauvres en oxygène. De ce fait, cette oxydation ne peut
pas être expliquée par la présence d'eau de mer archéenne. Une source d'eau profonde telle
que suggérée par Frater (1985) riche en oxygène peut très bien expliquer la formation de
l'hématite même si l'on ne dispose pas de preuve convainquante. La question de la présence
de l'hématite dans l'archéen doit être analysée sérieusement pour mieux comprendre les
environnements archéens.
6.3. Signification des textures
Les gisements de sulfures massifs volcanogènes non métamorphisés retiennent
communément les textures primaires des minéraux opaques (Watanabe 1974; Constantinou et
Govett 1973; Craig 1981). Bien que le GHM ait subit un métamorphisme régional de faciès
préhnite-pumpéllyite, certaines textures pré-métamorphiques ou primaires sont retenues. Les
textures primaires rencontrées lors des études minéralogiques du dépôt se composent de
texture colloforme, framboïdale, sphérolitique, crustiforme et certaines textures automorphes.
Beaucoup de ces textures primaires ont été rencontrées et décrites dans des environnements
similaires ou différents (Constantinou 1980; Leitch 1981; Taylor 1982; Bischoff et al. 1983;
Eldridge et al. 1983; Ixer et al. 1984; Frater 1985; Hékinian et Bideau 1986; Scott 1987).
Les textures sont parfois modifiées dans certaines zones et oblitérées dans d'autres par un
revêtement de processus d'altération commencé possiblement avec l'ajustement
hydrothermal-autométamorphisme et se continuaientt à travers l'enfouissement et le
métamorphisme régional. Comme résultat, beaucoup de textures primaires sont cataclasées,
brèchifiées, remplacées, recristallisées oxydées et inversées. Ces textures dites secondaires
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reflètent l'implication des événements tectoniques et thermaux dans l'environnement de
dépôt. Par exemple, la marcassite s'inverse en pyrite à des températures d'environ 200°C
(Murowchick et Barnes 1986). Les inversions de marcassite en pyrite observées dans cette
étude montrent que le dépôt avait atteint des températures de l'ordre de 200°C au cours des
événements post-dépôt. Les grains de porphyroblastes de pyrite peuvent refléter la
rééquilibration entre les sulfures précoces et les solutions tardives chaudes. Ceci invoque
probablement la dissolution des sulfures anciens et le remplacement plus tardif par des phases
de hautes températures.
Quoique tous ces phénomènes secondaires s'y rencontrent, le dépôt a tout de même
conservé tous les minéraux primaires. La présence des textures primaires indique que le
dépôt de la partie supérieure du GHM est primaire et ne résulte pas de phénomènes
secondaires tels que déformation et métamorphisme. Ces textures fournissent des
informations concernant les processus primaires de dépôt ainsi qu'en ce qui a trait aux
modifications subies par ces minéraux précoces au cours des processus post-déformation.
6.3.1. Texture colloforme
La texture colloforme est généralement considérée comme une texture de précipitation
précoce formée par le mélange des fluides hydrothermaux chauds avec l'eau de mer froide
(Eldridge et al. 1983, Grenne et Vokes 1990). La texture colloforme a été décrite par
plusieurs auteurs dont Guha et Darling (1972), Constantinou (1973), Simmons (1973),
Watanabe (1974), Koo et Mossmam (1975), Leitch (1981), Frater (1985), MacClay (1991),
Gu et MacClay (1992) et souvent citée comme une évidence de formation initiale de basse
température par dépôt colloïdale (Frater 1985). Cependant Roedder (1968) a montré que les
textures colloformes peuvent croître rapidement et librement comme des fibres de cristaux
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fins dans un fluide ou dans un milieu plastique homogène (roches volcaniques fragmentaires
saturées en eau ou roches sédimentaires) (Frater 1985) à partir d'une solution sursaturée.
La texture colloforme est composée de masses de cristaux radiales concentriques en
croissance à partir d'un site adjacent le long d'une paroi de veine, à partir de la surface d'un
fragment ou d'un cristal ou à partir d'un remplacement de minéraux préexistants (Craig et
Vaughan 1981)
La texture colloforme décrite dans cette étude est semblable à celle décrite par ces
auteurs et ainsi qu'à celle décrite dans les cheminées actuelles ( Eldridge et al. 1983;
Hannington et al. 1986; Scott et al. 1990). Une température d'environ 100°C a été rapportée
par Ames al. (1993) pour les pyrites et marcassites rencontrées au niveau des Zones de
Cheminées Actives (ZCA) à Middle Valley dans la ride Juan de Fuca. Le litage, les
variations d'épaisseur des lits et les faibles changements de couleur et de la taille des cristaux
observés dans leur structure interne traduisent soit des changements dans la composition des
fluides minéralisateurs, soit des changements de température (Craig et Vaughan 1981). Donc
la texture colloforme correspond à une croissance rapide et libre dans un vide ou dans un
espace ouvert à partir d'un fluide sursaturé et le litage serait le résultat d'un changement
physico-chimique dans l'environnement de dépôt avec le temps. Par ailleurs, l'analyse
chimique des textures ne semble pas montrer des variations systématiques de composition,
des bordures vers le centre des grains. Il se peut que celle-ci ait subi une rééquilibration dans
leur composition chimique , possiblement pendant la recristallisation métamorphique. Elle a
été souvent citée comme une texture caractéristique d'espace ouvert (Frater 1985, Craig et
Vaughan 1981, Grenne et Vokes 1990). Dans beaucoup de gisements, elle est
communément observée dans la partie supérieure des cheminées de sulfure massif
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volcanogène (Frater 1985, Leitch 1981) et est caractéristique de texture proximale (McClay
1991).
Les dépôts de la partie supérieure du GHM étant confinée dans les roches volcaniques
fragmentaires altérées couvertes d'une couche silicifiée, il se pourrait que l'engorgement
d'eau de mer préalable de ces roches fragmentaires et également l'apport de solution
hydrothermale rendaient le milieu assez plastique pour que de telles textures puissent se
former entre les fragments et au depant des carbontes. Les textures colloformes se formaient
généralement autour des fragments et à l'intérieur des filonnets. Les carbonates sont toujours
présents entre les microlits colloformes.
6.3.2. Texture framboïdale
La texture framboïdale suggérée dans cette étude représente des agrégats de
marcassite, néanmoins certains noyaux de texture sphérolitique constitués d'agrégats de
microcristallites de pyrite peuvent être interprétés comme des textures framboïdales.
La texture framboïdale a été rapportée et documentée comme une texture primaire de
mise en place et sa conservation est due à l'arrangement des microcristallites, à sa taille et à
son environnement de formation (Chauhan 1974; Ferguson et al. 1974; Massaad 1974; Larter
et al. 1981; Leitch 1981; Taylor 1982; Taylor 1984; Roberts 1980). La texture framboïdale
est définie comme un agrégat de microcristallites (20 à plus de 300) ordonnés ou non. Leur
taille peut varier jusqu'à 150mm. Les framboïdes décrits dans cette étude ne dépassent pas
100mm et les microcristallites ne présentent pas d'arrangement.
Plusieurs modes de formation ont été suggérés pour la formation des framboïdes,
bien que la présence des bactéries semble être importante dans certains cas (Trudinger et
al. 1972). Les framboïdes se forment soit en partie par remplacement de vacuoles remplies de
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gaz (Rickard 1970) ou de débris organiques (Love et Murray 1963; Love et Zimmerman
1961; Love et Amstutz 1966) ou par précipitations de suspensions libres de métaux et de
sulfures dans une solution vraie (Farrand 1970). Donc ils n'impliquent pas nécessairement
une texture d'espace ouvert. Cependant, ils caractérisent une situation diagénétique comme
c'est le cas des sédiments actuels (Love 1967; Berner 1969 et 1970). Taylor (1984) a
récemment rapporté et décrit la formation des framboïdes dans les sédiments volcaniques
exhalatifs des îles de Solomon, îles de Floride, et a donc suggéré qu'une ségrégation
systématique et orientée des gels de particules peut expliquer la formation des framboïdes
dans une vaste variété de régime.
6.3.3. Texture sphérolitique
Les sphérolites, de 10 à 50mm, décrits dans les gisements de Pb-Zn stratiformes du
Cordillera Canadien ont été considérés comme une texture formée au cours des processus
primaires de formation ou des processus diagénétiques précoces (Gu et McClay 1992). Us
sont constitués de deux parties: une couche externe constituée de fibres de cristaux radiaires
concentriques et un noyau constitué de microcristallites de pyrite ou framboïdes de pyrite. La
structure interne des sphérolites rappelle la structure interne de certains organismes et suggère
que les sphérolites seraient des remplacements d'algues fossiles par la pyrite (Aldridge et
Armstrong 1981; Bassoullet 1983; Wray 1977).
Les textures sphérolitiques décrites dans la partie supérieure du GHM s'apparentent à
celles rapportées par Gu et McClay (1992) et témoignent de l'évolution de la minéralisation
pendant la diagenèse.
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6.4. Les formations de fer
Les formations de fer, telles que reconnues dans la partie supérieure du GHM, ont un
aspect rubané. Ces formations sont constituées de chert et carbonate de fer. Leurs études
pétrographiques ont révélé qu'elles sont le produit d'une altération hydrothermale des unités
de tuf-chert rubanées. Cette altération hydrothermale convertissait les tufs et les cherts en
sidérite et ankérite tout en gardant leur structure primaire de formation. L'altération
hydrothermale se produit également dans les unités felsiques fragmentaires en les
transformant partiellement ou totalement en sidérite et ankérite. L'association des formations
de fer du GHM avec les unités volcaniques et leur origine hydrothermale s'apparentent aux
formations de fer de type Algoma définies par Goodwin (1962) et Gross (1983).
De façon classique, les formations de fer sont attribuées à des exhalaisons de fluide
riche en fer dans l'eau de mer (Kimberley 1989) bien que des formations d'origine
diagénétique ont été rapportées (Dimroth 1986). Les fluides sont enrichis en fer à cause de
l'interaction eau de mer/roche en profondeur. Kimberley (1989) suggérait que les plumes
ferrifères résultant de la décharge des fluides hydrothermaux précipiteraient les minéraux
ferrifères et la silice sous forme de colloïdes au sommet des plumes. Ces colloïdes pourront
alors se déplacer avec les courants prédominants jusqu'au site de formation du gisement de
fer. Les formations de fer rubanées de type Algoma dans la ceinture de roches vertes de
Barberton en Afrique du Sud se sont déposées à une distance d'environ 8 kilomètres de la
zone de décharge de fluides hydrothermaux (De Ronde 1994).
Les formations de fer du GHM, composées de sidérite et d'ankérite ont l'aspect d'une
formation de fer rubanée, mais les études microscopiques ont montré qu'elle est le produit de
remplacement des unités de tuf-cherts et des unités felsiques fragmentaires, et une origine
hydrothermale leur a été attribuée. Cependant, les conditions de formation des dépôts du
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GHM étaient différentes des scénarios développés par Kimberley (1989). En effet, les
fluides hydrothermaux, dans le GHM, ne se déchargeaient pas dans l'eau de mer, mais plutôt
dans des unités felsiques fragmentaires gorgées d'eaux et recouvertes par des couches de
chert imperméables. Cette couverture de chert va obliger les fluides à circuler dans les unités
felsiques fragmentaires et dans les tufs. La profondeur de mise en place des formations de
fer est aussi un critère important pour la reconnaissance des types de formation. La
profondeur de mise en place des formations de fer du GHM n'a pas été investiguée, mais
selon les études menées par Mueller et White. (1992), les unités volcaniques se sont formées
à plus de 200 mètres de profondeur. La présence de laminations parallèles dans les tufs et
dans les cherts témoigne un milieu relativement calme.
6.5. Comparaison et modèle de mise en place du gisement
II y a beaucoup de similitudes entre les traits primaires de la Formation de Sainte-
Hélène dans la région de Wawa, en Ontario et la partie supérieure du GHM. À l'exception
du métamorphisme, de faciès schiste vert dans la Formation de Sainte-Hélène et de faciès
préhnite-pumpellyite dans le GHM, les traits d'altération sont, à quelques exceptions près,
similaires.
La formation du dépôt de sulfures et des minéraux d'altération de la partie supérieure
du GHM a eu lieu à partir de solution hydrothermale évoluée où l'eau de mer était le
constituant le plus important. La partie supérieure du GHM est constituée d'une alternance
de coulées massives et fragmentaires entre lesquelles s'intercalent des unités de tuf-cherts.
La présence de ces cherts traduit la fin de chaque éruption volcaniques. Les roches
volcaniques fragmentaires s'engorgeaient d'eaux lors des processus de silicification des
sédiments pour former des cherts. La circulation des fluides hydrothermaux évolués
ascendants, à travers cette succession volcanique, sera responsable de l'altération des roches
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volcaniques et des cherts ainsi que de la formation du dépôt. En effet, l'eau de mer froide en
circulation en profondeur, se réchauffe, arrive en contact des roches volcaniques basaltiques
(Chown et al. 1992), entre en interaction avec cette dernière, et s'enrichit en Fe, Mg, Mn,
Ca, CO2 et en métaux de base. La concentration des métaux de base dépend des ratios
eau/roche (Franklin et al. 1981) et de la température (Seyfried et Bischoff 1981). Seyfried et
Bischoff (1981) ont suggéré que pour obtenir des concentrations élevées en métaux de base
dans une solution, la température doit être autour de 300°C pour des ratios eau/roche élevés et
400°C pour des ratios faibles. Cette seconde solution va se déplacer vers la surface
océanique.
Deux hypothèses peuvent être avancées pour expliquer l'occurrence des minéraux
d'altération et des dépôts de sulfures. La première hypothèse serait qu'après chaque éruption
volcanique et la formation de chert, les fluides hydrothermaux évolués ascendants après avoir
altéré les roches volcaniques fragmentaires, arrivent en contact avec des cherts. La décharge
continue des fluides hydrothermaux dans le milieu augmente la pression hydrostatique,
provoque une hydroexplosion et se mélange avec l'eau de mer en précipitant les carbonates
ainsi que les sulfures jusqu'à ce qu'une nouvelle éruption volcanique survienne pour l'isoler
de l'eau de mer. La présence de fragments de chert et de marcassite colloforme dans les
couches carbonatées, de marcassite colloforme (caractéristique d'espace ouvert) et de rares
framboïdes dans les unités felsiques fragmentaires pourrait supporter cette idée.
La seconde hypothèse serait que la circulation des fluides hydrothermaux évolués
ascendants se produirait après l'empilement de toute la séquence volcanique de la partie
supérieure du GHM (Figure 6.1). En effet, les fluides hydrothermaux évolués ascendants
pénètrent dans une couche fragmentaire précédemment gorgée d'eau, envahissent cette















Figure 6.1: Les différentes étapes ayant conduites à la formation de la minéralisation
1 : Empilement volcanique et dépôt de tuf-chert.
2: Formation de couverture de silicification. Circulation verticale et latérale des fluides
hydrothermaux siliceux dans les unités felsiques fragmentaires et de tuf-cherts.
3: Circulation verticale et latérale des fluides hydrothermaux riches en Fe, Ca, CO2 et
S dans les couches fragmentaires et les tuf-cherts. Formation de marcassite et de pyrite
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la couche tuf-chert imperméable qui finit par se fracturer. Selon Morton (1984), la rupture
peut être facilitée par le développement ou la réactivation des fractures ou des failles dans les
couches précédemment altérées. La solution hydrothermale se déplace à nouveau jusqu'à une
autre couche fragmentaire où elle pourra l'envahir et l'altérer. La fracture remplacée par des
carbonates observés dans l'affleurement NK supporte cette idée.
Dans tous les cas, la circulation des fluides hydrothermaux n'a jamais atteint la
paléosurface hormis les échappements périodiques possibles par les fractures. L'absence
générale des métaux de base peut être attribuée, soit au fait que la solution hydrothermale
manquait d'habilité pour les lessiver et/ou les transporter (Morton 1984), soit au fait que la
solution se séparait de ses métaux de base durant son ascension, soit au fait que la
température était trop faible (environ 100°C).
Dans la Formation de Sainte-Hélène, les solutions hydrothermales évoluées se
déchargeaient dans l'eau de mer en empruntant les fractures synvolcaniques précédemment
réactivées. Le mélange de ces solutions avec l'eau de mer déposait la sidérite, l'ankérite, la
chlorite ainsi que les sulfures de fer.
Sous la base des assemblages minéralogiques et de la composition chimique, il a été
suggéré que la formation des dépôts à Sainte Hélène et celle du GHM nécessitaient des ratios
eau/roche élevés et de faibles températures. Les minéraux d'altération, composés chlorite,
ankérite, sidérite à Sainte Hélène sont confinés à l'intérieur de la cheminée d'altération. Dans
la partie supérieure du GHM, les minéraux d'altération sont présents à travers toutes les
unités fragmentaires et les cherts. Aucune distribution spatiale n'a été constatée. Il se
pourrait qu'une ou plusieurs cheminées aient existé.
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6.6. Conclusion
Le but de ce travail était d'identifier toutes les unités qui encaissent les dépôts de la
partie supérieure du GHM, de déterminer tous les processus d'altération, de caractériser les
dépôts de sulfures massifs volcanogènes et les formations de fer ainsi que leur mécanismes
de formation, l'ensemble permettant d'établir un modèle de mise en place. Les principales
conclusions de l'étude qui répondent à ces objectifs peuvent être résumées ainsi:
1) La partie supérieure du GHM est constituée de coulées felsiques massives: 1) à
phénocristaux de quartz, 2) à phénocristaux de quartz et feldspath et 3) à phénocristaux de
feldspath, de coulées felsiques fragmentaires entre lesquelles s'intercalent des unités de tuf-
cherts, le tout est surmonté par une succession de coulées mafiques massives et coussinées
du GSR.
2) Cinq processus d'altération hydrothermale se sont produits dans le GHM, il s'agit
dans l'ordre: (1) de la séricitisation, (2) de la silicification, (3) de la carbonatation, (4) de la
chloritisation et de l'albitisation. Les trois dernières sont associées à la minéralisation et se
produisent généralement dans les roches felsiques fragmentaires et dans les tuf-cherts. La
silicification va produire des cherts ou des horizons silicifiés imperméables qui empêcheront
les fluides de se déverser dans l'eau de mer et par conséquent les obliger à circuler dans les
roches plus poreuses. Les carbonates sont composés de sidérite et d'ankérite. La chlorite est
composée de ripidolite et de pseudothuringite.
3) L'abondance de la sidérite et de l'ankérite avec une distribution semi-concordante
dans les unités felsiques fragmentaires et les tufs et la présence d'horizon silicifié indiquent
que les indices de sulfures massifs volcanogènes de la partie supérieure du GHM sont de
type Mattabi.
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4) La minéralisation est composée de marcassite, pyrite et d'hématite. La marcassite
et la pyrite montrent des textures primaires de formation, notamment la texture colloforme,
framboïdale, sphérolitique, crustiforme et cristalline, alors que l'hématite est une phase de
remplacement des sulfures de fer et des carbonates de fer. L'analyse à la microsonde de la
marcassite et de la pyrite ne montre pas de variations significatives dans leur composition et
montre des conditions physico-chimiques stables dans leur milieu de dépôt.
5) La présence des textures primaires de formations des sulfures indique que les
fluides minéralisateurs avaient des températures faibles, possiblement autour de 100°C.
6) Les formations de fer de sidérite et d'ankérite de type Algoma du GHM sont le
produit de remplacement par les fluides hydrothermaux des horizons rubanés de tuf-cherts et
des unités felsiques fragmentaires. Les cherts se sont formés à l'interface eau de mer-
sédiment à partir des retombées pélagiques d'origine hydrothermale. L'alternance tuf-chert
traduit la variation dans le rythme d'accumulation des sédiments dans le milieu de dépôt.
7) L'étude des indices de SMV de la partie supérieure du GHM a montré l'existence
d'une relation génétique et spatiale entre les formations de fer rubanées de type Algoma et le
SMV de type Mattabi. Les formations de fer rubanées de carbonates de fer sont des SMV
avortés de basse températures.
6.7. Recommandations
L'étude de ce mémoire porte sur des observations de surface et montre l'existence
d'une vaste altération, latéralement continue, de sidérite, d'ankérite, de ripidolite, de
pseudothuringite et de sulfures massifs volcanogènes. L'étude des textures des sulfures
massifs volcanogènes a montré la présence de plusieurs textures primaires, indicatrices de
basse température. L'existence de ces textures suggère que la partie supérieure du GHM a
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subi peu ou pas d'érosion et que les métaux de base et autres minerais de haute température
se séparaient des fluides hydrothermaux avant d'atteindre la surface. En tenant compte de
tous ces éléments, il sera intéressant d'envisager, par le biais de forage, des travaux en
profondeur en vue de rechercher l'existence d'une ou de plusieurs cheminées d'altération.
Ces travaux devraient aussi tenir compte de la continuité latérale (sur plusieurs kilomètres)
des altérations car il est probable qu'une cheminée latérale ait existé.
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L'analyse quantitative a été effectuée à la microsonde électronique au Centre d'étude
sur les ressources minérales de Î'UQAC, Cette microsonde électronique ARL-SEMQ est
équipée de quatre spectromètres à dispersion de longueur d'onde (WDS) et d'un spectromètre
à énergie sélective (EDS) de marque NORAN. Le voltage d'accélération était de 15 KV avec
un courant du faisceau électronique de 10 nA pour les silicates et les carbonates; un voltage
de 20 KV et un courant de 15 nA pour les sulfures. Un temps de comptage de 100 secondes
a été utilisé pour les silicates et les sulfures et 50 secondes pour les carbonates. Les résultats
analytiques des silicates sont traités par un programme de correction de matrice Bence-Albee.
Les analyses des carbonates sont recalculées automatiquement à un total de 100%. La
précision des analyses obtenues est de +/-0.5% pour les teneurs supérieures à 20%, +/-0.2%
pour les teneurs de 10 à 20%; +/-0.1% pour les teneurs de 2 à 10% et de +/-Q.1% pour les
teneurs de 0.5 à 2%.
Tous les silicates ont été analysés en mode EDS alors que les phases métalliques ont
été analysées en combinant les modes EDS et WDS. Pour les phases métalliques, le Fe, S et
le Zn sont analysés en mode EDS tandis que le Ni, As et le Co sont analysés en mode WDS.
L'analyse Semi-Quantitative (effectuée en mode EDS) a été utilisée pour analyser l'hématite et
ainsi que quelques grains de marcassite et pyrite. Cette analyse n'utilise pas de
193
standard et les éléments sont recalculés automatiquement à un total de 100%. Plusieurs
traverses ont été menées à la microsonde dans les minéraux métalliques. Les résultats
complets des analyses des différents minéraux sont présentés aux annexes 3 à 15. Les
standards suivant ont été utilisés pour les analyses EDS-WDS combinées: marcassite (Fe, S),
pentlandite (Ni), sphalerite (Zn), cobaltite (Co, As), chalcopyrite (Cu). La limite minimale
détectable (DL) a été déterminée en utilisant la formule suivante:
DL = 3 * (Bruit de Fond)1'2 ^Teneur (en % poids) / pic
ANNEXE 4





























































































































































































































































































































































































#CO2 calculé à un total de 100%.
ANNEXE 4B










































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































#CO2 calculé à un total de 100%
ANNEXE 5






















































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































ANALYSES CHIMIQUES DE LA MARCASSITE COLLOFORME






























































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































ANALYSES CHIMIQUES DE LA MARCASSITE CRUSTIFORME
























































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































ANALYSES CHIMIQUES DES CRISTAUX DE PYRITE








































































































































































































































































































































































































































































































































ANALYSES CfflMIQUES DE LA PYRITE CRUSTIFORME

























































































ANALYSES CHIMIQUES DE L'HÉMATITE
EDS: RÉSULTATS RECALCULÉS À UN TOTAL DE 100%
234
Echant.
S
Fe
Zn
Ni
Co
As
Total
KN-94-42
Grain 1
2.08
97.92
nd
nd
nd
nd
100
Grain 2
2.89
97.11
nd
nd
nd
nd
100
Grain 3
2.01
97.99
nd
nd
nd
nd
100
KN-95-14
Grain 1
0.69
98.66
0.39
0.78
nd
nd
100
KN-95-10
Grain 1
14.16
85.06
0.76
nd
nd
nd
100
Grain 2
0.23
99.77
nd
nd
nd
nd
100
Echant.
S
Fe
Zn
Ni
Co
As
Total
Grain 1
1.48
98.1
0.21
0.21
nd
nd
100
Grain 2
2.86
97.14
nd
nd
nd
nd
100
Grain 3
1.86
97.91
nd
0.2
nd
nd
100
Grain 4
7.76
92.24
nd
nd
nd
nd
100
KN-94-40
Grain 5
1.8
98.01
nd
nd
0.19
nd
100
Grain 6
1.55
98.45
nd
nd
nd
nd
100
Grain 7
3.18
96.59
nd
0.23
nd
nd
100
Grain 8
1.9
98.1
nd
nd
nd
nd
100
Grain 9
2.74
97.02
nd
nd
nd
nd
100
Grain 10
1.69
97.99
0.32
nd
nd
nd
100
Echant.
S
Fe
Zn
Ni
Co
As
Total
Grain 1
1.64
98.36
nd
nd
nd
nd
100
Grain 2
17.2
82.8
nd
nd
nd
nd
100
Grain 3
2.15
97.66
nd
0.2
nd
nd
100
K-94-8
Grain 4
3.26
96.74
nd
nd
nd
nd
100
Grain 5
12.05
87.64
0.18
0.13
nd
nd
100
Grain 6
14.98
84.76
0.26
nd
nd
nd
100
Grain 7
2.9
97.1
nd
nd
nd
nd
100
Grain 8
15.86
84.14
nd
nd
nd
nd
100
Grain 9
1.38
98.62
nd
nd
nd
nd
100
235
Échant.
S
Fe
Zn
Ni
Co
As
Total
Échant.
S
Fe
Zn
Grain 1
Co
As
Total
Échant.
S
Fe
Zn
Ni
Co
As
Total
Échant.
S
Fe
Zn
Ni
Co
As
Total
Grain 1
0.025
99.53
nd
0.22
nd
nd
100
Grain 1
5.06
94.58
nd
0.41
nd
nd
100
Grain 1
1.25
98.75
nd
nd
nd
nd
100
Grain 1
1.52
97.96
0.36
0.15
nd
nd
98.47
Grain 2
0.19
99.81
nd
nd
nd
nd
100
Grain 2
3
96.49
nd
0.24
nd
0.26
100
Grain 2
1.33
98.5
nd
0.17
nd
nd
100
Grain 2
1.42
98.58
nd
nd
nd
nd
100
NK-95-2
Grain 3
1.47
98.53
nd
nd
nd
nd
100
Grain 3
3.62
96.38
nd
nd
nd
nd
100
NK-94-4
Grain 3
1.32
98.44
0.25
nd
nd
nd
100
NK-94-26
Grain 3
5.75
94.07
0.18
nd
nd
nd
100
Grain 4
5.82
94.18
nd
nd
nd
nd
100
NK-94-39
Grain 4
2.97
96.67
nd
nd
nd
0.36
100
Grain 4
2.12
97.67
0.21
nd
nd
nd
100
Grain 4
24.43
75
0.25
0.32
nd
nd
100
Grain 5
1.37
98.1
0.53
nd
nd
nd
100
Grain 5
1.44
96.1
1.14
nd
0.94
0.38
100
Grain 5
0.92
99.08
nd
nd
nd
nd
100
Grain 5
3.22
96.78
nd
nd
nd
nd
100
Grain 6
1.07
98.93
nd
nd
nd
nd
100
Grain 6
1.16
97.94
0.71
0.19
nd
nd
100
Grain 6
6.11
93.89
nd
nd
nd
nd
100
Grain 7
3.77
95.18
nd
0.29
nd
0.76
100
NK-95-6
Grain 5
16.42
82.6
0.98
nd
nd
nd
100
Grain 8
5.38
94.62
nd
nd
nd
nd
100
